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Finite-Differenzen-Modelle in der Hydrogeologie am
Beispiel der Grundwasserstromung zwischen der Bornhoveder
Seenkette und dem GrofB3en Pldoner See

JAN A. PIOTROWSKI und SVEN RUMOHR (Kiel)

1. Einfdhrung

Mathematisch-numerische Methoden werden in der Grundwasserforschung
und der hydrogeologischen Praxis seit Jahren eingesetzt. Dies betrifft in erster
Linie die Untersuchung komplizierter hydrogeologischer Systeme inhomoge-
ner, anisotroper Aquifere mit zeitlich variierenden Randbedingungen wie z.B.
Grundwasserneubildungsrate oder Vorfluterparameter. Obwoh! es moglich ist,
verschiedene EinfluBgréf3en, von denen die Dynamik eines Grundwasserlei-
ters bestimmt wird, in einem Gleichungssystem zu erfassen, ware die Losung
ohne leistungsfahige Computer praktisch undurchfihrbar.

Mit Hilfe numerischer Modelle kbnnen die realen hydrogeologischen Verhélt-
nisse vereinfacht simuliert werden und, auf der Basis der Modellanpassung an
akiuelle Verhéltnisse, z.B. Prognosen Uber zuklnftige Grundwasserstands-
schwankungen infolge globaler Klimaénderungen, adaptiert werden. Ausfihr-
liche Einflhrungen zum Einsatz numerischer Modelle in der Hydrogeologie
sind in FREEZE & CHERRY (1979), WANG & ANDERSON (1982), KINZEL-
BACH (1986), BEAR & VERRUIJT (1982) und MATTHESS & UBELL (1983)
zu finden.

Zweck der vorliegenden Ausfihrungen ist es, die Grundlagen eines mathe-
matisch-numerischen Modells zur Beschreibung der Grundwasserdynamik zu
erlautern und den Einsatz eines solchen Modells an einem Beispiel zu demon-
strieren. Nach Ableitung der wichtigsten Stromungsgleichungen wird die Me-
thode der Finiten Differenzen (FD) erlautert. AnschiieBend wird die Modellie-
rung der Grundwasserdynamik in einem freien Aquifer zwischen der Bornh6-
veder Seenkette und dem Grof3en Ploner See (Schleswig-Holstein) mit Hilfe
des FD-Modells MODFLOW vorgestellt.

2. Theoretische Grundlagen

Numerische Modelle zur Beschreibung der Hydraulik eines Grundwasserlei-
ters basieren auf der Verknipfung der Darcy-Gleichung — der grundlegenden
Gleichung der Hydrogeologie — mit dem Massenerhaltungsgesetz. Diese Ver-
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eines Aquifers, der als ein aus einer festen Phase (Sand, Kies, Schiuff) und
aus Hohirdumen bestehendes, geschlossenes System betrachtet wird.

Betrachten wir zunachst die Bilanzierung des Grundwasserhaushaltes flr
einen wurfelférmigen Ausschnitt aus einem Aquifer:

Dieser als sog. Elementarzelle bezeichnete Ausschnitt ist so gewahit, daf3
er zum einen grof3 genug ist, um die Eigenschaften des pordsen Mediums zu
reprasentieren und zum anderen so klein ist, daf3 Anderungen des Grundwas-
serstandes innerhalb der Zelle vernachlassigt werden konnen (ANDERSON &
WOESSNER 1992). Der Gesamt-Wasserflu3 durch diese Zelle kann verein-
facht durch die Flisse entlang der drei Raumachsen x, y und z beschrieben
werden (Abb. 1).
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Abb. 1 FluB3 in der Elementarzelle entlang der drei Raumachsen x,y und z.

Der ZufluB entlang einer der Raumachsen z.B. der x-Achse ergibt sich aus
der pro Zeiteinheit durch die Seitenflache yz des Wiirfels zuflieBende Menge
Wassers. Mathematisch entspricht der ZufluB dem Produkt aus der Dichte p
und der sog. Darcy- oder Filtergeschwindigkeit vi. Diese beschreibt die Bezie-
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hung zwischen dem hydraulischen Gradienten dh/dl und dem Durchlassig-
keitsbeiwert ki (Gl. 1).

oh
1
vi = — ki 5l (1]

Die Darstellung des Abflusses entspricht der des Zuflusses. Sind Zu- und
AbfiuR in bzw. aus der Elementarzelle unterschiedlich, so liegt eine Massenan-
derung 3(pvx) vor, die z.B. durch eine Anderung des Speichervolumens der
Elementarzelle hervorgerufen werden kann.

Entsprechende Herleitungen gelten fur die Flisse parallel zur y- und z-Ach-
se.

2.1 Stationare Strémung

Bei stationarer Strémung ist der Ab- und ZufiuB der Elementarzelle gleich
groB. Es liegt keine Anderung des Grundwaserstandes bei freiem bzw. ge-
spannten Aquifer (allg.: Standrohrspiegelhéhe) vor, alle hydraulischen Para-
meter z.B. die FlieBgeschwindigkeit bleiben unverandert. Dieser Zustand kann
fur die Elementarzelle mit Hilfe des Massenerhaltungsgesetzes [2] beschrie-
ben werden. Gl. [2] ist auch als Kontinuitatsgleichung bekannt.

d(pvx) O (pvy) S (pva) _ o
x oy T oz 0 [l

Fur nichtkomprimierbare Fliissigkeiten gilt p(x,y,z) = const., so daf3 sich die
Kontinuitatsgleichung vereinfacht zu [3].

6\/)( 6Vy 6VZ
IS S AP S 3
Ox " Y " oz 0 3]

Durch Ersetzen der Filtergeschwindigkeiten vx, vy und vz durch die Darcy-
Gleichung (Gl. [1]) erhalt man die sog. Strdmungsgleichung fir stationére Be-
dingungen in einem anisotropen, inhomogenen Aquifer [4], d.h. einem Aquifer
mit richtungsabhangigen und rdumlich variierenden k-Werten.

5 Sh} ) dh 3 dh
O My 2 By L, 2 = 4
SXEfXSx/+ayﬁ*yay}sz(’zaz} 0 [4]

Fur einen isotropen (kix=ky=Kkrz) und homogenen (ki(x,y,z) = const.) Aquifer
vereinfacht sich Gl. [4] zur sog. Laplace-Gleichung (Gl. [5]). Sie ist eine der
grundlegenden partiellen Differentialgleichungen in der Mathematik.

ax2 8y2+ dz2 5]
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Die Lésung der Laplace-Gleichung ist eine Funktion h(x,y,z), die die Stand-
rohrspiegelhéhe in einem beliebigen Punkt des dreidimensionalen Stromungs-
feldes beschreibt. Ist diese Funktion bekannt, so kénnen die Grundwasser-
flieBbahnen konstruiert werden und damit andere Parameter, die mit der
Grundwasserdynamik zusammenhangen, bestimmt werden. Fir Stromungs-
analysen in zwei- oder eindimensionalen Systemen 143t sich die Laplace-Glei-
chung entsprechend reduzieren.

2.2 Instationdre Strémung

Bei instationarer Stromung ist der Zu- und AbfluB3 der Elementarzelle fir
einen betrachteten Zeitraum nicht gleich., d.h. es findet eine Anderung der
Standrohrspiegelhohe statt. Es gilt also dh/dt#0. Unter gespannten Bedingun-
gen ist die Elementarzelle zu jedem Zeitpunkt voll wassergeséttigt, eine Ande-
rung der Spiegelh6he kann daher nur durch eine Anderung des Speicherver-
maogens verursacht werden. Einfach ausgedrlckt entspricht die Anderung des
Speichervermdgens der Zelle der Differenz zwischen Zu- und AbfluB in der
betrachteten Zeit. Dies muf3 in der Kontinuitatsgleichung [2] berlcksichtigt wer-
den. Sie lautet nun:

d(pvx) . d(pvy)  B(pvz) d(pn)
6x+6y+62_61 (6]

bzw.

d(pvx)  dpvy)  B(pvz) dp  dn
& oy | ez et Pa

[7]

wobei n Porositat und t Zeit sind (FREEZE & CHERRY 1979).

Das erste Glied auf der rechten Seite der Gl. [7] bezeichnet die Wassermen-
ge, die durch die Dichtednderung des Wassers frei wird (Druckentlastung)
oder verloren geht (Belastung). Sie wird durch die Kompressibilitat des Was-
sers B bestimmt. Obwohl Wasser nur sehr wenig kompressibel ist, kénnen
Dichteanderungen in regional ausgedehnten Aquiferen zu erheblichen Grund-
wasserschwankungen flhren. Das zweite Glied der Gl. [7] bezieht sich auf die
Grundwassermenge, die durch die Porositatsanderung des Korngeriistes frei
wird oder verloren geht. Sie ist durch die Kompressibilitat des Aquifers o be-
stimmt.

Die beiden Faktoren lassen sich als spezifischer Speicherkoeffizient
Ss=pg(o+npP) zusammenfassen, der das gesamte durch die Kompressibilitat
des Wassers und des Korngerlstes entstandene oder verlorene Grundwas-
servolumen in der Elementarzelle beschreibt.

Die Anderungen dieses Volumens pro Zeit, hervorgerufen durch eine Ande-
rung der Standrohrspiegelhdhe h, wird beschrieben durch den Term
pSs(dh/dt). Gl. [7] 1Bt sich daher wie folgt schreiben:
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d(pvx)  O(pvy) . d(pvz) oh
=pSs = 8
dx " dy " oz pSs ot 18]

Entsprechend der stationaren Stromung (vgl. Kap. 2.1) ergibt sich fr nicht-
komprimierbare Flissigkeiten (pxyz = const.) nach Ersetzen der Filterge-
schwindigkeiten vx, vy und v, durch die Darcy-Gleichung (Gl. [1]) die Stro-
mungsgleichung fUr instationére Bedingungen in einem anisotropen, inhomo-
genen Aguifer (Gl. [9]).

3 dh) & dh) & dh 8h
— Ay B = = = Pt 9
ox [kf‘ 6x]+ dy (kfy éSy}+ oz [kfz 62} Ss 8t (9]

Far einen isotropen, homogenen Aquifer vereinfacht sich Gl. [9] zu:

&h 6%h 82h  Sg 6h
P e 10
dx2 " dy2 522 ki &t [10]

Durch Ausschreiben des spezifischen Speicherkoeffizienten Ss ergibt sich
die sog. Diffusionsgleichung:

2 N2

®h &h ®h _ pg(a+np) dh 1]
ox2  dy? &z2 ks St

Die Losung dieser Gleichung ist eine Funktion h(x,y,z,1), die die Standrohr-
spiegelhdhe in einem beliebigen Punkt des dreidimensionalen Stromungsfel-
des zum Zeitpunkt t beschreibt. Im Unterschied zu stationdren Verhéltnissen
findet hier also zusatzlich die zeitliche Schwankung der Standrohrspiegelhdhe
h Beriicksichtigung. Die Lésung dieser Funktion setzt die Kenntnis der hydro-
geologischen Parameter ki, o und n, sowie der die Flussigkeit beschreibenden
GroBen p und B voraus.

Fir den Fall eines horizontalen, gespannten Aquifers mit der Machtigkeit M
wird in die Gl. [11] der Speicherkoeffizient S = SsM und die Transmissivitat
T=kiM eingesetzt. Man erhélt so die Diffusionsgleichung flir den zweidimensio-
nalen Fall [12].

@ &h

S 5h
oh _soh 12
ox2 o2 | T ot 2]

2.3 Finite Differenzen Methode

Die FD-Methode beruht auf der Diskretisierung des Aquifers in rechteckige
Zellen, die in sich geschlossene Doméanen mit konstanten Parametern sind.
Die Gesamtheit aller Zellen bildet das Finite Differenzen Netz (Abb. 2). Die
Berechnung der Standrohrspiegelhthe erfolgt jeweils fiir den zentral in jeder
Zelle gelegenen Knotenpunkt und gilt fir die gesamte Zelle. Fir jede Zelle des
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Abb. 2 FD-Netz eines regionalen Aquifers.

Netzes wird eine FD-Gleichung aufgestelit. Da die Standrohrspiegelhdhe in
einer Zelle direkt von den Nachbarzellen abhangt, mussen die FD-Gieichun-
gen aller Zellen gleichzeitig geldst werden. Auf die Ableitung der FD-Gleichung,
ausgehend von der Laplace-Gleichung, wird hier verzichtet und statt dessen
das Prinzip der Berechnung einfach, wenn auch informell, vorgefiihrt.

in Abb. 3 ist ein FD-Netz dargestellt. Das Netz diskretisiert einen Vertikal-
schnitt eines Aquifers entlang der x- und z-Achsen. Im vorliegenden Beispiel
wird die Grundwasserbilanz der Zelle 5 betrachtet, die durch den Knoten i=4
und j=3 definiert ist. Nehmen wir an, in Zelle 5 flie3t Grundwasser aus den
umliegenden Zellen 1 — 4. Mit Hilfe des Darcy-Gesetzes kann der Grundwas-
serfluB Q von 1 nach 5 durch eine Flache senkrecht zum Blatt als

hi1~hs

A 13
X [13]

Q15 = k1

beschrieben werden, wobei (h1-h5)Az der Grundwassergradient zwischen
den Zellen 1 und 5 ist. Entsprechende Gleichungen kdnnen auch flir die Flisse
Qos, Qs, und Qus aufgestellt werden.
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Abb. 3 Schematisches FD-Netz fiir einen vertikalen Schnitt durch einen

Aquifer.

Bei stationdrer Stromung besagt das Massenerhaltungsgesetz, daf3 die
Summe aller Flisse gleich O ist (vgl. Gl. [2]). Fir einen homogenen, isotropen
Aquifer gilt ki1s = kizs = kias = kias; bei einer quadratischen Zelle ist dx =0;.

Unter Berlcksichtigung dieser Bedingungen ist die Grundwasserbilanz fur alle
funf Zellen

(h1 - h5) + (hz - hs) + (hs - h5) + (h4 et hs) = 07 [14]

was flir die Zelle 5

h5=-3:(h1 + hg + hz +ha) [15]




ergibt. im aligemeinen Fall gilt also in der ,jj*-Bezeichnung
1
hij= 1 (Nij1 + higtj+ Nipr +hicg ) [16]

Dies ist die Finite Differenzen Gleichung, die besagt, daf3 in einem homoge-
nen, isotropen Aquifer unter stationarer Strémung die Standrohrspiegelhohe
an einem beliebigen Knoten gleich der mittleren Standrohrspiegelhéhe der vier
benachbarten Knoten ist. Die so berechneten Knoten-Werte gelten flir die ge-
samte, dem Knoten zugewiesenen Zelle. Wenn eine Zelle am Rande des Net-
zes liegt und somit nur 3 Nachbarzellen hat, wird in der Gl. [16] der Wert der
gegenuberliegenden Zelle verdoppelt:

hij= '1: (hi=1,j + his1j+ 2hij1) [17]
Dementsprechend gilt fir Eckzellen
i = % @hitj+ 2hije1) [18]

Fir das gesamte aus n Zellen bestehende FD-Netz ergeben sich n unbe-
kannte Standrohrspiegelhdhen und n FD-Gleichungen. Die Ldsung erfolgt
durch die sog. Relaxation, d.h. durch wiederholte Berechnungen der Stand-
rohrspiegelhdhen fur alle Knoten in aufeinanderfolgenden Schritten, den sog.
lterationen. Ausgehend von einem angenommenen Anfangs-Wert werden in
jedem lterationsgang (m) alle Standrohrspiegelhdhen neu berechnet, wobei
sie sich der endglitigen Losung asymptotisch annghern. Die Differenz der
Standrohrspiegelhéhen zweier aufeinanderfolgender lterationsschritte in ei-
nem Knotenpunkt wird als Residual ¢ bezeichnet:

c=hT" =nT . [19]

Die Berechnung verlauft so lange, bis das Residual ¢ unter eine vom Benut-
zer festgelegte Toleranzgrenze abgesunken ist.

Es gibt verschiedene lterations-Methoden, die sich durch die Reihenfoige
der Berechnung und die Relaxationsfaktoren voneinander unterscheiden. Zu
den einfacheren lterationsverfahren gehoren die Jakobi- und die Gauss-Sei-
del-lterationen, beide aus der Gruppe der sog. Implizit-Techniken (WANG &
ANDERSON 1982). Die Jacobi-lteration verlauft nach folgendem Schema:

hme hiy; +hifiy + hif1 +hijs ' [20]

8] 4

In einem lterationsgang (z.B. m+1) werden die StandrohrspiegelhGhen aus-
schlieBlich aus den im letzten lterationsgang (m) errechneten Spiegelhdhen
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bestimmt. Die Richtung und die Reihenfolge, in der die lterationen fir die Kno-
ten des Netzes in einem Gang durchgefiihrt werden, spielt dabei keine Rolle.
Bei der Gauss-Seidel-lteration dagegen verlauft der lterationsgang nach ei-
nem geordneten Muster. Man beginnt mit dem ersten Knoten oben links im
FD-Netz und geht sukzessiv weiter nach rechts, bis zum Endknoten der obe-
ren Reihe. Dann springt man zu dem ersten Knoten links in der zweiten Reihe
und wiederholt diesen Vorgang, bis die Standrohrspiegelhthen aller Knoten
des Netzes neu berechnet wurden. So ist es moglich, daf in jeder Berechnung
bereits zwei Werte aus dem selben lterationsgang genutzt werden,

m+1 m+1 m m
iy + Piger + Dt +higy

1
h = ;

[21]

Damit ist die Gauss-Seidel-lteration effizienter als die Jakobi-lteration.

Gr. Pléner
See

Stocksee

Schierensee

Belauer See

Schmalensee

0 1 km

\
\ Bornhoveder
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Abb. 4 Modellgebiet mit der Lage der Oberflachengewésser.
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3. Grundwasserstrémung zwischen der Bornhoveder
Seenkette und dem GroBen Ploner See — Eine einfache
Modellierung mit dem FD-Modell MODFLOW

Geohydraulische Verhéltnisse wie z.B. im Bereich zwischen der Bornhéve-
der Seenkette und dem Grof3en Pldner See (Abb. 4) lassen sich aufgrund einer
geringen MeBstellendichte haufig nur bedingt darstellen. Im folgenden wird
gezeigt, wie sich in einem solchen Fall die grundwasserhydraulische Situation
bereits mit Hilfe eines einfachen Modells simulieren und darstellen 1&3t und wie
gut dieses die Realitat wiedergibt. Zur Erstellung des Modellswurde das Pro-
gramm MODFLOW (A MODULAR THREE DIMENSIONAL FINITE-DIFFE-
RENCE GROUNDWATER FLOW MODEL, MCDONALD & HARBAUGH,
1988) benutzt.

MODFLOW ist ein in FORTRAN 77 umgesetztes Finite-Differenzen-Modell
zur Simulierung des dreidimensionalen Grundwasserflusses. Der Name des
Programmes bezieht sich auf den streng modularen Aufbau des Modells aus
voneinander unabhéngigen Unterroutinen (modules). Zusammengefat zu
sog. Paketen (packages) dienen sie zur Bearbeitung spezieller Aufgaben, z.B.
der Simulierung des Flusses in oder aus Flissen, Drainagen, Brunnen etc,,
aber auch zur Ldsung der linearen Gleichungssysteme zur Beschreibung des
Grundwasserflusses.

Die durch MODFLOW flrr jede Zelle eines Modells berechneten Grundwas-
serstande und Massenbilanzen werden in numerischer Form in Dateien abge-
legt. Zur Weiterverarbeitung und graphischen Darstellung dieser Ergebnisse
gibt es eine Reihe von Programmen, sog. ,post-processing-packages”. Bei
den fUr das Beispiel-Modell genutzten handelt es sich um MODPATH (POL-
LOCK 1989), PATHLINE und ISOLINE (CHIANG & KINZELBACH 1993).

3.1 Modellkonzeption

Bei dem im folgenden dargestellien Modell handelt es sich um ein einfaches
Beispiel; bei der Konzeption wurden daher alle eingehenden Randbedingun-
gen und Parameter nur stark vereinfacht berlicksichtigt.

Lage und GroBe des Modellgebiets ergeben sich aus der Fragestellung. Es
wurde so gewahit, daf3 die Bornhdveder Seenkette im westlichen, ein Teil des
GrofB3en Ploner See im 6stlichen Modellgebiet liegt. Im Norden und Sdden
schlief3t das Modeligebiet mit der Nord- und Siderstreckung der Bornhdveder
Seenkette. Das Modellgebiet hat eine Ausdehnung von 8000 m in der EW bzw.
7000m in der NS-Erstreckung.

Die horizontale Diskretisierung des Modellgebiets erfoigte mit einer konstan-
ten Zellenweite von 100 m in der EW bzw. NS-Richtung, d.h. durch 80 - 70
Zellen (Abb. 5). Im duBersten siidostlichen Bereich des Modellgebiets wird ein
Ausstreichen des zu untersuchenden Aquifers an einer dort nach GRIPP
(1964) NE-SW verlaufenden Moranengabel vermutet. Die Zellen in diesem
Bereich wurden als sog. inaktive Zellen aus dem Modellgebiet herausgetrennt
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Abb. 5 Horizontale Diskretisierung des Modellgebiets mit einer konstanten
Zelliweite von 100 m. Lage der Kontrolimef3stellen.

(Abb. 5). Die Rander des Modeligebiets wurden als sog. ,no-flow"-Grenzen
(ANDERSON & WOESSNER 1992) definiert, d.h. es findet kein FluB Gber
diese Grenzen statt.

Die vertikale Diskretisierung wurde so gewahlt, daf3 sie den geologischen
Aufbau des zu untersuchenden Aguifers angenéhert wiedergibt. Dieser wird
aus den Ablagerungen von drei aufeinanderliegenden Sandern gebildet. Hier-
bei handelt es sich um einen saalezeitlichen und zwei weichselzeitliche Sander
(Wankendorfer und Kallibber Sander) (PIOTROWSKI 1991). Dem saalezeitli-
chen und dem Wankendorfer Sander ist der gs3-Till, dem Wankendorfer und
Kallibber Sander der qw1-Till zwischengeschaltet. Abb. 6 zeigt einen schema-
tischen Aufbau des Grundwasserleiters.

Messungen der Grundwasserstande zeigen, daB3 die geséttigte Zone nur in
kleinen Bereichen des Modellgebietes bis in den Kallbber Sander hineinreicht;
vereinfacht kann daher davon ausgegangen werden, daB sich das Grundwas-
ser nur im Wankendorfer und Saale Sander bewegt. Die vertikale Diskretisie-
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Abb. 6 Schematisches Geologisches Profil durch das Modeligebiet.

rung erfolgt daher durch zwei Modellschichten; die obere (Modelischicht 1) mit
ungespanntem, die untere (Modellschicht 2) mit gespanntem Grundwasser.
Fir den zwischengeschalteten Till ist aufgrund seiner sehr geringen Durchias-
sigkeit nur eine vertikale Sickerstromung (Leckage) zu erwarten. Der FluB3 zwi-
schen den Modellschichten wurde daher durch einen Leitfahigkeitsausdruck

e N 15 —
\ / - // /10/
- 25 20 //\l\ B - s /"\\
\ ' 15 f\\\w//
e NN N
Abb. 7 a)Machtigkeit des Saale Sanders (m).

b) Méachtigkeit des gs3-Tills (m).
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realisiert. Fiir die obere Modellschicht, in der das Grundwasser ungespannt ist,
ist eine Angabe der Méachtigkeit nicht notwendig. Die Méchtigkeit des Saale
Sanders und des zwischengeschalteten Tills wurde aus Bohrverzeichnissen
ermittelt und mit einem Kriging-Verfahren Uber die Modelifiiche regionalisiert
{(Abb. 7). Abb. 8 zeigt schematisch den vertikalen Aufbau des Modells.

Die Bereiche der stehenden Oberflachengewasser wurden als Festpoten-
tial-Zellen belegt. Als Festpotentiale wurden die Seewasserstande (in m GNN)
von PIOTROWSKI (1991) ibernommen. Bornhdveder See, Schmalensee und

Modellschicht 1
AV A1 Zwischengeschatteter Til

Modelischicht 2

Abb. 8 Vertikaler Aufbau des FD-Netzes (schematisch).
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Belauer See, die den gleichen Seewasserstand aufweisen und nur durch
Feuchtgebiete voneinander getrennt sind, wurden im Modell als ein geschlos-
sener Festpotentialbereich dargestelit (Abb. 9). Die Festpotentiale wurden fir
beide Modellschichten gleichermaBen angenommen, lediglich der Gr. Pléner
See wurde aufgrund des tiefen Seewasserstandes nur fir die untere Modell-
schicht als Festpotentialbereich dargestellt. FlieBgewasser wurden durch sog.
FlieBgewasser-Zellen* realisiert (Abb. 9). Bei diesem Zell-Typ wirkt sich der
Wasserstand des FlieBgewéssers in einer Zelle nur eingeschrankt auf den
Grundwasserstand derselben Zelle aus. Der WasserfluB zwischen Flief3ge-
wisser und Grundwasser ist dabei abhéngig von der Leitfahigkeit des FluBbet-
tes. Die Wasserstande der FlieBgewasser wurden, von den Seewasserstan-
den ausgehend, linear zwischen diesen interpoliert.

Die hydraulisch wirksamen Parameter wurden von den von PIOTROWSKI
(1991) angegebenen Werten ausgehend wahrend der Modellkalibrierung er-
mittelt. Die fur die Modelischichten verwendeten Durchiassigkeitsbeiwerte sind
in Abb. 10 dargestelit. Die um die Seen der Bornhoveder Seenkette stark her-
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Abb. 10 Durchidssigkeitsbeiwerte.
Modellschicht 1: Bereich 1: 6,8 - 107 my/s
2:7,0-107 m/s
Modellschicht 2: Bereich 1: 3,8~ 10 m/s
2:7,0-107 m/s

abgesetzten k-Werte berlcksichtigen eine Auskleidung der Seen durch
FlieBtill infolge des Niedertauens von Toteis in diesen Vertiefungen und durch
limnische Sedimente (PIOTROWSKI 1991, USINGER aus BLUME et al.
1992). Die Grundwasserneubildung wurde fir das gesamte Modeligebiet mit
250 mm/a angenommen. Die nutzbare Porositat betragt fir die Modelischicht
1 ne = 0,3, fur die Modellschicht 2 ne = 0,2.

3.2 Ergebnisse

Das im Vorhergehenden beschriebene Modellkonzept des geohydrauli-
schen Systems filhrt bei einer stationaren Simulation mit MODFLOW zu fol-
gendem Bild der Grundwasserdynamik:
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Abb. 11 Grundwassergleichenplan fur Modellschicht 1 (muNN). Die Haupt-
grundwasserscheide ist gestrichelt dargestellt.

Die freie Grundwasseroberflache liegt in Modellschicht 1 (Abb. 11); lediglich
im Nahbereich des Gr. Ploner Sees liegt sie in Modellschicht 2. Es bildet sich
eine flache, in etwa NNW-SSE verlaufende und nah an der Bornhoveder Se-
enkette gelegene Grundwasserscheide aus. Die hochsten Grundwassersian-
de entlang der Grundwasserscheide liegen bei ca. 31,8 m GNN im zentralen
Bereich des Modellgebiets.

Westlich der Grundwasserscheide ist die Grundwasseroberflache sehr
flach. Die Hohendifferenz zwischen Vorfluter und Grundwasserscheide betragt
im Schnitt 3 m. Der Hauptteil dieser Differenz, rund 2-3 m, fallt jedoch auf einen
schmalen Bereich entlang der Seen (Abb. 11), was durch die stark verminderte
Durchlassigkeit in diesem Bereich (Abb. 10) verursacht wird. Entlang des sld-
astlichen Ufers des Belauer Sees und des nérdlichen Ufers des Schmalensees
tritt dieses Phanomen, trotz der hier ebenfalls stark verminderten Durchléssig-
keit (Abb. 10) nicht auf. Es kommt durch die nérdlich des Schmalensee gele-
gene Niederung (Abb. 4 und 9), die hier als Vorfluter wirksam wird, zu einem
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markanten Umbiegen der Grundwassergleichen vom nordostlichen Belauer
See nach SE. Hierdurch kommt es 0stlich des Belauer Sees zu einer im allge-
meinen nach SW gerichteten FlieBrichtung des Grundwassers, die erst im
Nahbereich des Vorfluters senkrecht zu diesem umgelenkt wird.

Ostlich der Grundwasserscheide dient im Modell nur der Gr. Pléner See als
Vorfluter. Die grofRe Hohendifferenz von 11 m zwischen Vorfluter und Grund-
wasserscheide und das Fehlen eines Flusses (ber den ndrdlichen, stlichen
und slddstlichen Modellrand, bei denen es sich um ,no-flow"-Grenzen han-
delt, fihren zu einer annahernd radialen Anstrémung des Gr. Pléner Sees.

In dem westlich des Belauer Sees gelegenen und von allen Seiten von
Vorflutern umgebenen Bereich bildet sich ein eigensténdiges System aus, auf
das hier nicht naher eingegangen wird. Dieses wurde bereits von
PIOTROWSKI (1991) und SCHEYTT & PIOTROWSKI (im Druck) eingehend
behandelt.

3.3 Verifizierung des Modells

Eine Verifizierung des Modells durch Grundwasserstandsmessungen ist nur
fir den Bereich Ostlich des Belauer Sees bis zur Grundwasserscheide und den
Bereich westlich des Belauer Sees (siehe PIOTROWSKI 1991) méglich. Far
den Bereich ostlich der Grundwasserscheide ist dies durch das Fehlen von
Grundwassermefstellen nicht méglich.

Abb. 12 zeigt den Vergleich von gemessenen und anhand des Modells er-
mittelten Standrohrspiegelhdhen entlang einer am &stlichen Seeufer des Be-
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Abb. 12 Vergleich der gemessenen und simulierten Standrohrspiegelhdhen.
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lauer Sees beginnenden, in etwa E-W-verlaufenden Reihe von Grundwasser-
meBstellen (Abb. 5). Es zeigt sich eine dhnliche Gestalt der Grundwasserober-
flache. Die Differenz betréagt zwischen 0 m im Bereich des Seeufers und 0,8 m
im Bereich der Mefstelle 2 (vgl. Abb. 5). An der Grundwasserscheide betragt
die Differenz unter 0,1 m (Abb. 12). Die Abweichungen des Modells von der
Realitt liegen, bei einem einfachen Modell als Zielsetzung (vgl. Kap. 3.1), in
einem vertretbaren Rahmen. Eine Kalibrierung des Modells, die eine Uberein-
stimmung von gemessenen und simulierten Grundwasserstdnden ergeben
wiirde, ist aufwendig und im Rahmen eines einfachen Modells nicht durchflhr-
bar.

3.4 Bestimmung eines Grundwassereinzugsgebietes

Die Bestimmung eines Grundwassereinzugsgebietes mit Hilfe eines Mo-
dells soll hier beispielhaft fir den Belauer See dargestellt werden. Hierzu wur-
de das Programm MODPATH genutzt. Dies ist ein Programm zur Berechnung
von FlieBlinien in mit MODFLOW ersteliten Modellen mit Hilfe eines semiana-
lytischen Tracking-Verfahrens (POLLOCK 1989). Das Verfahren beruht auf der
Annahme, daB die Geschwindigkeitsvektoren des Grundwassers innerhalb ei-
ner Zelle linear variieren. Durch diese Annahme ist es méglich anhand eines

Abb. 13 Durch FlieBlinien dargestelites Einzugsgebiet des Belauer Sees.
Grundwassergleichen in mUNN.
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analytischen Ansatzes den FlieBweg des Partikels innerhalb einer Zelle zu
beschreiben. Ist eine Ausgangsposition des Partikels bekannt, so kann jede
weitere Position entlang des FlieBweges berechnet werden. Durch den einfa-
chen Ansatz, den Geschwindigkeitsvekior des Grundwassers innerhalb eines
Modells mit -1 zu multiplizieren, erhalt man die Mdglichkeit, Partikel rickwarts
flieBen zu lassen. Dieses wird als sog. ,back-tracking“-Verfahren bezeichnet.
LaRBt man Partikel vom Vorfluter aus riickwarts flie3en, so bewegen sich diese
innerhalb des Einzugsgebietes der Grundwasserscheide zu. Mit wenigen Ver-
suchen findet man so schnell die FlieBlinien der Partikel, die vorwarts flie3end
gerade noch in den Vorfluter gelangen und nicht an ihm vorbei flieBen. Diese
FlieBlinien markieren die max. Ausdehnung des Grundwassereinzugsgebie-
tes.

Fir den Belauer See sind diese FlieBlinien in Abb. 13 dargestellt. Fir das
Westufer des Sees ergibt sich ein sehr kleinrdumiges, schmal um den See
verlaufendes Einzugsgebiet. Es hat eine GroBe von ca. 0,3 km?. Das ostliche,
ca. 1,4 km?2 groBe Einzugsgebiet zieht sich durch die nach SW gerichtete
FlieBrichtung des Grundwassers (vgl. Kap. 3.2) deutlich nach N. Im stdlichen
Teil verlauft es dhnlich wie auf dem Westufer schmal am See entlang.

Die mit Processing MODLOW (CHIANG & KINZELBACH 1993) berechne-
ten Wasserbilanzen fir das Einzugsgebiet des Belauer Sees ergab folgenden
ZufiuB von Grundwasser in den See (Tab. 1):

Tab. 1 ZuflulB zum Belauer See.

ZufiuB zum Belauer See: Menge (man' ag) Fehler (%)

westl. Einzugsgebiet 228 <1

Ostl. Einzugsgebiet 2375 <1

gesamt 2603 <1
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