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Vorwort zur 16. Auflage und
kurzer historischer Abriss

Der Scheffer/Schachtschabel gilt als das Standard-
werk bodenkundlichen Wissens sowohl fiir Studie-
rende der Agrar-, Forst- und Naturwissenschaften im
deutschen Sprachraum als auch fiir alle mit der Bo-
denkunde befassten Wissenschaftler und Anwender.

Die 1. Auflage erschien 1937, verfasst von dem
Agrikulturchemiker Friedrich (WILHELM) SCHEFFER
unter dem Titel ,, Agrikulturchemie, Teil A: Boden®
und enthielt auf 112 Seiten eine Bewertung von
Boden nach deren Fahigkeit, Pflanzen zu erzeugen,
wobei die Eigenschaften des Bodens, welche ihn zu
einer hohen Leistung befihigen, im Vordergrund
des Interesses standen.

Diese 1. Auflage behandelte somit nur einen Teil
dessen, was bereits damals unter ,,Bodenkunde® ver-
standen wurde, denn in ,Teil B: Pflanzenerndhrung®
wurde von SCHEFFER der Wasser-, Luft-,Wirme-
und Nahrstoffthaushalt von Boden als Grundlage
der Pflanzenproduktion ausfiihrlich behandelt. Ab
der 2. Auflage von Teil A Boden (1944) wurden die
Huminstoffe als Ergebnis mikrobieller Umsetzung,
die Tonminerale auf der Basis der Rontgenographie
und die Bodentypen einschliellich ihrer Genese
ausfiithrlicher beschrieben.

In der 1952 erschienenen, auf 240 Seiten erwei-
terten 3. Auflage wurde das ,Lehrbuch der Agri-
kulturchemie und Bodenkunde, 1. Teil Bodenkun-
de“ nunmehr gemeinsam von SCHEFFER und PAUL
SCHACHTSCHABEL herausgegeben (Abb. 1) und in der
Folge in nahezu regelmafligen Abstinden von 4 bis
6 Jahren {iberarbeitet.

Ab der 9. Auflage (1976) erhielt das Werk
schliefSlich seinen Namen ,,Scheffer/Schachtschabel:
Lehrbuch der Bodenkunde®, der fiir alle folgenden
Auflagen als ,Markenzeichen® erhalten geblieben
ist und auch in Zukunft bleiben soll. Neuere Infor-
mationen wurden von nun an durch ein Autoren-
team zusammengestellt, das sich entsprechend den
fachlichen Erfordernissen erweitert oder entwickelt
hat. In den letzten 3 Jahrzehnten haben dies be-
sonders die Autoren: BLUME, BRUMMER, HARTGE,
SCHACHTSCHABEL und SCHWERTMANN gewihrleistet.
Eine umfassendere Beschreibung der Entwicklung

des ,,Scheffer/Schachtschabel® ist in BLUME et al.
(2007)* nachzulesen.

Mit der tber die letzten Auflagen stets stei-
genden Seitenzahl hatte sich auch der Inhalt des
»Scheffer/Schachtschabel” so weit differenziert, dass
auf Wunsch der Verlages und der Autoren fiir die
16. Auflage eine Neukonzeption erforderlich wurde.
Hierbei stand eine Komprimierung der Erkenntnis-
se auf das Wesentliche im Vordergrund, um dem
Lehrbuchcharakter wieder mehr gerecht zu wer-
den und trotzdem die Vollstindigkeit des jeweiligen
Stoffes zu erhalten.

Abb. 1. Prof.Dr.Dr. h.c. F. SCHEFFER (links) und Prof.
Dr.Dr.h.c. P.SCHACHTSCHABEL (rechts) wahrend der
Internationalen Bodenkundetagung 1960 in Madison/
USA.
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Im Vergleich zur 15. Auflage wurden das Ka-
pitel 4 ,Bodenorganismen und ihr Lebensraum®
durch Frau Prof. Dr. E. KANDELER und das Kapitel
5 ,Chemische Eigenschaften und Prozesse“ durch
Prof. Dr. R. KRETZSCHMAR vollig neu bearbeitet,
wihrend alle weiteren Kapitel durch Einbeziehung
des gegenwirtigen Forschungsstandes aktualisiert
wurden. So wurden in Kapitel 6 ,,Physikalische Ei-
genschaften und Prozesse“ neuere Erkenntnisse der
Bodengefiigeentwicklung und der Bodenmechanik
sowie des Wasserhaushalts dargestellt ebenso wie
der Abschnitt ,Bodenfarbe® tiberarbeitet wurde. In
Kapitel 7 ,Bodenentwicklung und Bodensystema-
tik“ werden die deutsche Bodensystematik in ihrer
Fassung von 2005 sowie die internationale Boden-
Kklassifikation (WRB) in ihrer Fassung von 2006
incl. des ersten Updates von 2007 behandelt. Ein
weiterer Abschnitt widmet sich den fossilen Boden.
Es werden nunmehr 30 reprisentative Bodenprofile
auf 3 Farbtafeln geboten, auflerdem ein tiefgriin-
diger farbiger Bodeneinschnitt auf dem Planeten
Mars. Kapitel 8 ,Bodenverbreitung® wurde neu
strukturiert, widhrend Kapitel 9: ,Bden als Pflan-
zenstandorte® vollstindig neu strukturiert und um
die physikalischen Standorteigenschaften der Boden
(Kap. 9.1 bis 9.4) erweitert wurde. Die Abschnitte
zur ,,Nihrstoffversorgung der Pflanzen® (9.5) und
zu den ,Hauptndhrelementen (9.6) wurden zum
grofiten Teil neu geschrieben; die Abschnitte 9.7
(»Spurennihrelemente®) und 9.8 (,,Niitzliche Ele-
mente“) wurden tberarbeitet. Kapitel 10 widmet
sich der ,,Gefdhrdung der Bodenfunktionen® durch
stoffliche und nichtstoffliche Belastungen, maégliche
Sanierungsmafinahmen und Methoden zur Bewer-
tung stofflicher Bodenbelastungen. Die Bedeutung
und die grundlegenden gesetzlichen und stofflichen
Belange des Bodenschutzes werden in Kapitel 11
~Bodenbewertung und Bodenschutz® ausfiihrlich
behandelt.

In fast allen Kapiteln wurde auf methodische
Details verzichtet, da dafiir andere Lehr- und Prak-
tikumsbiicher vorhanden sind; auflerdem wurde die
Literatur entschlackt, da der Zugang zu moderner
weiterfithrender Literatur den an der Bodenkunde
Interessierten heute auf einfache Weise moglich ist.
Die Autoren teilten sich die Bearbeitung der Kapitel
folgendermaflen:

1 BRUMMER mit BLUME
STAHR
KOGEL-KNABNER
KANDELER
KRETZSCHMAR
HORN
BLUME

NN G W

8 STAHR

9 BRUMMER mit HORN (9.1 bis 9.4)

10 WILKE mit HORN (10.7), THIELE-BRUHN (10.3)
und WELP (10.2.6)

11 STAHR

Bei der Erstellung der 16. Auflage haben zahlreiche
Mitarbeiter/innen, Kollegen und Kolleginnen in viel-
faltiger Weise mitgearbeitet; ohne ihre Hilfe wire die
Fertigstellung des Buches in der vorliegenden Form
nicht moglich gewesen. Thnen allen sei herzlich ge-
dankt. Namentlich erwidhnen mochten wir Prof. Dr.
J. BACHMANN, Dr. R. BARITZ, Dr. Is0O CHRISTL, Prof.
Dr. W. FOISSNER, Prof. T. FRIEDEL, Dr. T. GAISER,
Dr. J. GAUER, Dr. S. HAASE, B. HEILBRONNER, Dr.
A KOLBL, Prof. Dr. B. LUDWIG, Dr. M. VON LUTZOW,
Dr. S. MARHAN, Dr. W. MARKGRAF, Dr. S. PETH, Dr.
L. PHILIPPOT, Dr. C. POLL, Prof. Dr. L. RUESS, Dr. D.
STASCH, Prof. Dr. R. TIPPKOTTER, Dr. A. VOEGELIN,
Dr. J. WIEDERHOLD und Dr. M. ZAREIL

Der Redakteurin Frau Dr. J. LORENZEN-PETH
danken wir fir didaktische Verbesserungen und
kritische Durchsicht, und dem Verlag, insbesondere
Herrn Dr. C. IVEN, fiir vertrauensvolle und geduldi-
ge Zusammenarbeit.

Bodenkundliches Wissen geht nicht nur den
Bodenkundler an, sondern wird auch benétigt
von Landwirten, Forstwirten, Girtnern, Landes-
pflegern und Landschaftsplanern, Okologen, Kul-
turtechnikern, Hydrologen, Gewisserkundlern,
Geographen, Geologen, Mineralogen, Chemikern,
Biologen und Archéologen. Das gilt gleichermafien
fiir alle, die mit Problemen des Naturschutzes, des
Umweltschutzes und Umweltrechtes, sowie mit der
Bodensanierung im politischen, administrativen,
normierenden und unternehmerischen Bereich
befasst sind. In all diesen Gebieten ist der Scheffer/
Schachtschabel als Quelle bodenkundlichen Wis-
sens unentbehrlich geworden. Das trifft vor allem
auch fiir die Lernenden und fiir den wissenschaft-
lichen Nachwuchs zu. Moge die neue Auflage in
diesem Sinne geneigte Leser finden und ihnen ein
niitzlicher Begleiter sein.

Im Herbst 2009
Die Verfasser

* BLUME, H.-P., K. H. HARTGE & U. SCHWERTMANN (2007): Die
Bedeutung des Ferdinand Enke Verlages fiir die Verbreitung
bodenkundlichen Wissens. Kap. 4 in: H.-P. BLUME & K. STAHR
(Hrsg.): Zur Geschichte der Bodenkunde. - Hohenheimer
Bodenkundl. Hefte, 83.
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1 Einleitung:
Boden - die Haut der Erde

Boden sind der belebte Teil der obersten Erdkruste.
Sie besitzen eine Machtigkeit von wenigen Zentime-
tern bis zu mehreren Zehner Metern bei einer Dicke
der Erdkruste von meist 5...40 km. Die Erdkruste
ist wiederum Teil der im Mittel ca. 100 km dicken
Lithosphire, die sich aus den tektonischen Platten
mit den Kontinenten zusammensetzt. Die gesamte
Strecke von der Erdoberfliche bis zum Erdmittel-
punkt betragt 6.370 km. Bei diesen Groflenverhalt-
nissen wird deutlich, dass Boden die diinne und
verletzliche Haut der Erde bilden, die besonderer
Aufmerksambkeit bedarf.

Die Bodenkunde (Bodenwissenschaft) oder Pe-
dologie ist die Wissenschaft von den Eigenschaf-
ten und Funktionen sowie der Entwicklung und
Verbreitung von Boden. Sie befasst sich mit den
Moglichkeiten der Nutzung von Boden und mit
den Gefahren, die mit ihrer Fehlnutzung durch den
Menschen zusammenhingen sowie mit der Vermei-
dung und der Behebung von Bodenbelastungen.

1.1 Boden als Naturkorper
I in Okosystemen

Boden sind auf dem Festland (terrestrisch), im
Ubergangsbereich zwischen Wasser und Land (se-
miterrestrisch) und unter Wasser (subhydrisch) ent-
standen. Die terrestrischen und semiterrestrischen
Boden sind nach unten durch festes oder lockeres
Gestein, nach oben (meist) durch eine Vegetations-
decke und den Ubergang zur Atmosphire begrenzt,
wihrend sie zur Seite gleitend in benachbarte Bo-
den tibergehen. Sie bestehen aus Mineralen unter-
schiedlicher Art und Grofle (Kap.2) sowie aus or-
ganischer Substanz, dem Humus (Kap. 3). Minerale
und Humus sind in bestimmter Weise im Raum an-
geordnet und bilden miteinander das Bodengefii-
ge mit einem charakteristischen Hohlraumsystem.
Dieses besteht aus Poren unterschiedlicher Grofde
und Form, die mit der Bodenldsung, d.h. mit Was-

ser und gelosten Stoffen, und der Bodenluft gefiillt
sind. Zwischen der festen, fliissigen und gasformi-
gen Phase bestehen dabei zahlreiche chemische und
physikalische Wechselwirkungen (Kap. 5, 6).

Boden sind grundsitzlich belebt. Thre Hohlrau-
me enthalten eine Vielzahl von Bodenorganismen;
darunter konnen mehr als 10 Millionen z. T. noch
unbekannter Mikroorganismen pro Gramm frucht-
baren Bodens sein und diesen zusammen mit an-
deren Organismen in einen hoch aktiven Reaktor
verwandeln. Parallel dazu lockern, mischen und ag-
gregieren vor allem die grofleren Bodentiere ihren
Lebensraum (Kap. 4).

Boden sind Naturkorper unterschiedlichen Al-
ters, die je nach Art des Ausgangsgesteins und Reli-
efs unter einem bestimmten Klima und damit einer
bestimmten streuliefernden Vegetation mit charak-
teristischen Lebensgemeinschaften (Biozonosen)
durch bodenbildende Prozesse entstanden sind.
Damit ist die Entstehung der Boden an die Ent-
wicklung des Lebens auf der Erde gebunden, wo-
rauf bereits der Bodenkundler W. L. Kubiena 1948
hingewiesen hat. Im Prikambrium, als sich erste
Bakterien und Algen im Meer entwickelten, ent-
standen zunéchst nur subhydrische Boden. Mit der
Entwicklung erster Landpflanzen vor 430 Millionen
Jahren im Silur wurden dann auch semiterrestrische
und schlieSlich terrestrische Boden gebildet. Der
russische Bodenkundler W. W. Dokucaev erkannte
Ende des 19. Jh. Boden als eigenstindige Naturkor-
per. Der Schweizer Bodenkundler H. Jenny (1941)
definierte Boden (B) dann als Funktion ihrer ge-
netischen Faktoren: Ausgangsgestein (G), Klima
(K), Organismen (O), Relief (R) und Zeit (Z). In
den letzten 5000 Jahren der Erdgeschichte wurden
Boden aufSerdem in bis heute zunehmendem Maf3e
vom Menschen (M) durch unterschiedliche Formen
der Bodennutzung geprégt (Kap. 7):

B=f(G K,O,R,M)-Z

Die genetischen Faktoren 16sen in jhrem komple-
xen Zusammenspiel bodenbildende Prozesse aus,
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die unterteilt werden in Umwandlungs- und Um-
lagerungsprozesse (Transformation und Translo-
kation). Zu ersteren gehoren vor allem Gesteinsver-
witterung und Mineralumwandlung, Verlehmung
und Verbraunung, sowie Zersetzung organischer
Substanz und Humifizierung. Umlagerungsprozesse
werden durch perkolierendes und aszendierendes
Bodenwasser ausgelst, z. B. Entsalzung und Versal-
zung, Entkalkung und Carbonatisierung, Tonverla-
gerung oder Podsolierung. Die Umwandlungs- und
Umlagerungsprozesse fithren in Abhédngigkeit von
ihrer Intensitit und Dauer zu charakteristischen
Bodeneigenschaften wie z.B. den fiir die verschie-
denen Boden typischen Bodenhorizonten, die oben
streudhnlich sind, nach unten gesteinsahnlicher
werden. Damit ergibt sich insgesamt die folgende
Kausalkette der Pedogenese:

Abb. 1-1 Typischer Boden als Natur-
korper. Dieser lockere Boden (Braun-
erde) hat sich aus einem Festgestein
(Granit), das als C-Horizont bezeich-
net wird, entwickelt. Durch Verwitte-
rung ist das Gestein in Bruchstilicke
(Steine) und seine Minerale (Quarz,
Feldspate, Glimmer) zerfallen, die
zusammen mit neu gebildeten Mine-
ralen (Tonminerale, Eisenoxide u. a.)
als Partikel unterschiedlicher GroBe
(Steine, Sand, Schluff, Ton) die
anorganische Festsubstanz bilden.
Beim Zerfall des Gesteins entstanden
Hohlrdume: Die groben Poren sind
meist mit Luft gefiillt, die feineren
mit Wasser. Durch die Tonmineral-
bildung wurden A- und B-Horizont
lehmig und durch Eisenoxide braun
gefarbt. Abgestorbene Pflanzenreste
wurden durch die Bodenflora und
-fauna zum geringen Teil in braune
bis schwarze Huminstoffe umgewan-
delt und mit mineralischen Substan-
zen zum letztendlich braunschwarz
gefarbten A-Horizont vermischt, iiber
dem sich eine organische Auflage

Genetische Faktoren - bodenbildende Prozesse >
Bodenmerkmale

In umgekehrter Reihenfolge gelesen, erlauben die
heutigen Merkmale der Béden Riickschliisse auf die
abgelaufenen Prozesse sowie die sie bestimmenden
genetischen Faktoren und tragen damit zu einer Re-
konstruktion der Landschaftsgeschichte bei (Kap. 7).
Mit Hilfe der Kausalkette der Pedogenese sind auch
Prognosen zur zukiinftigen Boden- und Landschafts-
entwicklung moglich. So kénnen bei Veranderung ei-
nes genetischen Faktors, wie z. B. des Klimas als Folge
einer globalen Erwidrmung, Prognosen zu den sich in
verschiedenen Regionen der Erde dndernden pedo-
genen Prozessen und damit auch zu den zukiinftigen
Eigenschaften der Boden und deren sich dndernden
Nutzungsmoglichkeiten gemacht werden.

braun- faserig locker

schwarz erdig

braun lehmig

hell- rusi lock

grau grusig ocker
massig fest

(O-Horizont) befindet.
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Die Gesamtheit der Boden bildet die Bodende-
cke oder Pedosphire (pedon, griech. Boden), die
sich im Uberschneidungsbereich von Atmosphire,
Lithosphére und Hydrosphire gemeinsam mit der
Biosphire entwickelt hat (Kap.8). Die Okosphire
(Abb. 1-2) umfasst die Gesamtheit aller Okosyste-
me und schlief3t damit auch die Pedosphire ein. In
einer Landschaft als einem charakteristischen Aus-
schnitt der Okosphire sind dhnliche und verschie-
dene Boden miteinander vergesellschaftet (Abb. 1-1
oben). Die Boden einer Landschaft sind dabei mit-
einander durch Energie-, Wasser- und Stofffliisse
verkniipft (Abb. 1-2). So werden den Senkenbo-
den einer Landschaft mit dem Oberflachenabfluss
und dem Sickerwasser geloste Verwitterungspro-
dukte zugefiihrt, die den Boden der benachbarten
Kuppen entstammen; haufig werden Hangbdden
auch durch den Oberflichenabfluss erodiert und
benachbarte Senkenbdden mit deren Erosionsmas-
sen tiberdeckt. Die im Sickerwasser gelosten und bis
in groflere Bodentiefe verlagerten Stoffe gelangen
in das Grundwasser und werden mit dem Tiefen-
abfluss in die Senken transportiert. Durch Ober-
flichen-, Zwischen- und Tiefenabfluss findet damit
ein Stofftransport von den Kuppen in die Senken

und schliefllich in die eine Landschaft entwissern-
den Oberflichengewisser statt. Damit beeinflussen
Boden in Abhidngigkeit von ihrem Stoffbestand
- einschliefSlich anthropogener oder natiirlicher
Schadstoffbelastungen - die Zusammensetzung und
Qualitit des Grundwassers und Abflusswassers. Letz-
teres beeinflusst wiederum die Lebensgemeinschaf-
ten der Oberflichengewidsser in den verschiede-
nen Landschaften. Damit bestehen enge stoffliche
Verkniipfungen sowohl zwischen den Boden einer
Catena (lat. Kette) von der Kuppe bis zur Senke
als auch zwischen den Boden einer Landschaft und
deren Grund- und Oberflichengewissern.

Boden sind (meistens) von Pflanzen bewachsen
und durchwurzelt (Abb. 1-2) sowie von Tieren und
Mikroorganismen besiedelt; sie sind damit Teil ei-
nes Okosystems. Zusammen mit der bodennahen
Luftschicht bilden sie den Lebensraum (= Biotop)
der Lebensgemeinschaft aus Pflanzen, Tieren und
Mikroorganismen (= Biozonose). Zwischen Biotop
und Biozonose bestehen dementsprechend enge
Wechselbeziehungen wie auch zwischen den oberir-
dischen und unterirdischen Lebensgemeinschaften.

Der Boden bietet den Pflanzen als Wurzelraum
Verankerung und versorgt sie mit Wasser, Sauer-
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Abb.1-2 Stellung und Funktionen von Boden in der Okosphére (Erkldrungen im Text) (nach BRUMMER 1978, 1985)
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stoff und Nihrstoffen (Kap.9). Letzteres gilt auch
fiir Bodentiere und Mikroorganismen. Die Versor-
gung wird dabei vor allem durch den jeweiligen
Vorrat und die Verfiigbarkeit von Wasser, Sauerstoff
und Nahrstoffen im Wurzelraum bestimmt.

1.2 Funktionen von Béden
; in der Okosphire

In Abb. 1-2 sind Stellung und Funktionen der B6-
den in der Okosphire dargestellt (Kap.10). Die
Okosphire umfasst den Bereich an der Erdober-
flache, der von Lebewesen besiedelt ist und durch
vielfiltige miteinander verkniipfte Kreisldufe von
Energie, Luft und Wasser sowie anorganischen und
organischen Stoffen gekennzeichnet wird. Inner-
halb der Okosphire stellen Boden die Basis dar, auf
der menschliches und tierisches Leben existiert. Sie
bilden den Standort, in dem die hoheren Pflanzen
wurzeln und unter Ausnutzung der Sonnenenergie
aus dem Kohlendioxid der Atmosphire, aus dem
mit den Niederschligen in den Boden gelangen-
den Wasser und aus den Nihrstoffen des Bodens
unter Abgabe von Sauerstoff Biomasse aufbauen.
Diese steht dann Mensch und Tier als Nahrung zur
Verfigung. Gleichzeitig liefern vor allem Pflanzen
dem Boden organische Abfille und damit Streu. Die
Streu dient den Bodentieren und Mikroorganismen
als Nahrung. Diese veratmen den grofiten Teil der
anfallenden organischen Substanz und transformie-
ren sie wieder zu CO,. Mit dem Absterben aller
Lebewesen unterliegen deren organische Korper-
substanzen einer solchen Zersetzung und Transfor-
mation im Boden, durch die die gebundenen Nihr-
stoffe mineralisiert und erneut in den Stoffkreislauf
der Biosphire tiberfiihrt werden. Diese natiirlichen
Funktionen der Boéden werden im Bundesboden-
schutzgesetz von 1998 als Lebensraumfunktionen
bezeichnet (Kap. 10, 11).

Dariiber hinaus iiben Boden fiir das Leben auf
der Erde entscheidende Regelungsfunktionen aus.
Sie sind wirkungsvolle Speicher-, Filter-, Puffer-
und Transformationssysteme, die Wasser, geldste
und suspendierte Néahrstoffe sowie Schadstoffe aus
natiirlichen Quellen und aus anthropogenen Emis-
sionen zu binden und zu transformieren vermégen.
Das Niederschlagswasser steht deshalb nach der Bo-
denpassage bei intakten Boden in der Regel als ge-
filtertes sauberes Grundwasser fiir eine Trink- und
Nutzwassergewinnung zur Verfiigung. Ebenso be-
einflussen Boden und Sedimente in starkem Mafle

den Wasserhaushalt einer Landschaft. Sie wirken
dabei mit ihrer Wasserspeicherkapazitit als Regu-
latoren des Landschaftswasserhaushalts (Abb. 1-2).
Von besonderer Bedeutung ist auflerdem die Spei-
cherfunktion der Boden fiir das in Form seiner
Gase: CO, und CH, klimarelevante Element Koh-
lenstoff, das als Humus in Mineralbéden und be-
sonders in Mooren gespeichert, oder in Form der
gelosten Kohlensdure-Anionen durch die bei der
Verwitterung und Bodenbildung freigesetzten Cal-
cium-Jonen als Carbonat ausgefillt werden kann.
Regelungs- und Lebensraumfunktionen werden im
Bundesbodenschutzgesetz als natiirliche Boden-
funktionen bezeichnet.

Die Nutzungsfunktionen der Boden umfassen
ihre Eignung fiir eine land- und forstwirtschaftli-
che Nutzung. Sie werden auflerdem zur Abfallla-
gerung, als Baugrund sowie als Rohstofflieferanten
firr Ton, Sand, Kies, Kalk, Ziegellehm u. a. genutzt.
Boden bilden damit die Flidchen fiir Siedlung, Wirt-
schaft und Verkehr, aber auch die Griinflichen, die
Menschen Erholung spenden, ihnen Freizeitakti-
vititen ermoglichen und damit ihrer Gesundheit
dienen. Als Basis und Teilsphire der Okosysteme
prigen Boden zusammen mit Relief, Gestein und
Klima sowie der sich in Abhingigkeit von die-
sen primdren Faktoren entwickelnden Biozonose
und den jeweiligen anthropogenen Einfliissen den
Charakter einer Landschaft. Damit stellen Boden
erdgeschichtliche Urkunden dar und sind mit
ihren jeweiligen Bodenmerkmalen ein Spiegelbild
und Archiv der Natur- und Kulturgeschichte einer
Landschaft.

Die in den verschiedenen Boden qualitativ und
quantitativ unterschiedlich ausgeprdgten Boden-
funktionen bestimmen die Nutzungseigenschaften
der Boden und damit deren Nutzungspotenziale.
Das Leben auf der Erde ist an die vielfiltigen Funk-
tionen der Boden sowie deren Nutzung und Erhal-
tung gebunden (Kap. 10, 11).

Neben Naturboden treten die von Menschen
geprigten Kulturboden auf. Die Fihigkeit von Na-
tur- und Kulturboden, den Pflanzen als Standort zu
dienen, bezeichnet man als Bodenfruchtbarkeit.
Sie werden nach dieser Fihigkeit bewertet (Kap. 11).
Kulturb6den dienen vor allem der Nahrungsmittel-
produktion, aber auch der Erzeugung von Futter,
organischen Rohstoffen und nachwachsenden Ener-
gietragern. Die tatsichliche Ertragsleistung eines
Bodens als Standort fiir Kulturpflanzen wird - ne-
ben seiner Bodenfruchtbarkeit — aulerdem durch
zahlreiche nicht bodeneigene Faktoren wie Klima,
Pflanzenart, Bodenbearbeitung, Diingung, Schad-
lingsbefall usw. beeinflusst. Mit Hilfe von Boden-
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informationssystemen, die fiir die Linder der Bun-
desrepublik wie auch fiir andere Staaten entwickelt
wurden, kénnen detaillierte Informationen {iber
Eigenschaften und Zustand sowie Nutzungsmog-
lichkeiten und Ertragsleistung der B6den gewonnen
werden.

1.3 Boden als offene und
; schiitzenswerte Systeme

Energie und Stoffe vollziehen Kreisldufe in Okosys-
temen, die aber meist nicht vollstindig geschlossen
sind, da Okosysteme und mit ihnen auch Béden
offene Systeme darstellen. Bden unterliegen damit
der Zu- und Abfuhr von Stoffen sowohl natirli-
cher als auch anthropogener Herkunft und stehen
dadurch stofflich in enger Beziehung zu anderen
Kompartimenten von Okosystemen. Je nach den
Eigenschaften der Boden und Stoffe kann ein Stoff-
transfer von den Boden in die Nahrungskette, in das
Grundwasser, in die Oberflichengewisser und in
die Atmosphire (z.B. von CO, und CH,) erfolgen.
Die unter humiden Klimabedingungen stattfinden-
de Perkolation der Boden mit Sickerwasser bewirkt
eine Verlagerung und Auswaschung bodeneigener
Substanzen. Im Verlauf von Jahrhunderten bis Jahr-
millionen findet hierdurch in natiirlicher Weise eine
Versauerung, Nahrstoffverarmung und Degradie-
rung der Béden statt. Unter ariden Bedingungen
kann es dagegen u. a. durch Regen, Stiube oder as-
zendierendes Grundwasser zum Eintrag von Salzen
und Kalk und damit zu Salz- und Kalkanreicherun-
gen in Boden kommen.

Neben dem Austrag natiirlicher Stoffe unter hu-
miden Bedingungen ist dieser Prozess auch bei Stof-
fen anthropogener Herkunft von grofier Bedeutung.
Allgemein gilt, dass die meisten der vom Menschen
produzierten und verarbeiteten Stoffe frither oder
spater iiber verschiedene Transport- und Disper-
sionsvorgange auf die Boden oder in die Gewdsser
gelangen. Infolge der Filter-, Puffer- und Speicher-
funktionen der Béden findet dabei sehr oft eine
Akkumulation von potentiell toxischen Stoffen
wie z.B. Schwermetallen und persistenten organi-
schen Schadstoffen in Land-, Grundwasser- und
Unterwasserbdden statt. Im Gegensatz zu Luft und
Wasser konnen belastete Boden dabei haufig nicht
oder nur mit sehr hohen Kosten wieder gereinigt
werden.

Auch die landwirtschaftliche Nutzung von Béden
kann zu deren Belastung fithren. So fordert insbe-

sondere ackerbauliche Nutzung die Erosion durch
Wasser oder Wind und das Befahren mit schwe-
ren Maschinen ihre Verdichtung. Die vor allem in
Trockengebieten praktizierte Bewdsserung kann zur
Versalzung der Béden fithren, eine Uberweidung
von Flachen im Grenzbereich zu Wiisten zur Deser-
tifikation. Da den zur Biomasseerzeugung genutz-
ten Boden mit der Abfuhr der Ernteprodukte (z.B.
Getreide, Gemiise, Milch, Fleisch, Holz, Kraftstoffe)
Nihrelemente entzogen werden, miissen die Boden
gediingt werden, um eine Degradierung zu ver-
meiden. Mit einer Bodendegradierung geht dabei
in der Regel eine Abnahme der Bodenbiodiversitit
einher. Wird zu wenig gediingt (wie heute in vielen
Entwicklungsldndern), so sinkt die Bodenfrucht-
barkeit und auch Gefiigezerstorung sowie Erosion
gefihrden die landwirtschaftliche Produktion. Wird
jedoch zuviel gediingt, kénnen Belastungen von
Grundwasser und Oberflachengewissern sowie der
Luft auftreten, wenn das Puffervermogen der Boden
tiberschritten wird.

Aufgrund der genannten Lebensraum-, Rege-
lungs- und Nutzungsfunktionen gehoren Béden -
neben Wasser und Luft - zu den kostbarsten und
damit schiitzenswiirdigsten Giitern der Menschheit.
Dies ist bereits in der Bodencharta des Europa-
rates von 1972 ausdriicklich festgehalten. Zudem
ist Boden ein nicht vermehrbares Gut. Fiir die
Erndhrung der derzeitigen Weltbevolkerung von ca.
6,7 Milliarden Menschen stehen dabei ca. 0,22 ha
Landwirtschaftsfliche pro Person zur Verfiigung.
Bei einem Bevolkerungswachstum bis 2050 auf ca. 9
Milliarden Menschen sind die Ernteertrige bei der
optimistischen Annahme einer konstant bleibenden
Bodenflache insgesamt um ca. 35% zu steigern, um
eine der heutigen Situation vergleichbare Nahrungs-
mittelversorgung der Bevolkerung zu erreichen.
Dies ist eine bisher ungeldste Aufgabe. Zum Schutz
der Béden wurde deshalb 1996 die UN-Konven-
tion zur Bekdmpfung der Desertifikation (CCD)
verabschiedet. In Deutschland sind seit 1998 die
Funktionen der Boden geschiitzt. Das Gesetz zum
Schutz vor schidlichen Bodenverinderungen und
zur Sanierung von Altlasten bezieht sich sowohl
auf die natiirlichen als auch auf die Nutzungs- und
Archivfunktionen unserer Boden (Kap. 11). Schad-
liche Bodenveridnderungen sind gemifl Gesetz zu
vermeiden und, wenn diese bereits vorliegen, zu
beheben, um damit eine intakte Basis fiir unseren
Lebensraum zu erhalten und eine nachhaltige Bo-
dennutzung zu ermdglichen. Die dafiir erforder-
lichen Untersuchungsmethoden sind weitgehend
international genormt. Auch das 2000 gegriindete
Boden-Biindnis europdischer Stidte und Gemein-
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den (ELSA: European Land and Soil Alliance) setzt
sich u. a. fiir einen aktiven Bodenschutz in den
Stidten und Gemeinden ein. Von der EU-Kommis-
sion wird eine Ubersicht iiber die Boden Europas
und deren Gefihrdung gegeben und seit 2006 eine
Bodenschutzstrategie mit einer Bodenrahmenricht-
linie fur Europa entwickelt.

1 1.4 Literatur

Weiterflihrende Sammelliteratur

Bundesbodenschutzgesetz, BBodSchG (1998): Gesetz
zum Schutz des Bodens. BGBI. I, G 5702, Nr. 16 v.
24.3.98,S.502...510.

BLUME, H.-P. (Hrsg., 2007): Handbuch des Boden-
schutzes - Bodendkologie und -belastung - Vor-
beugende und abwehrende SchutzmaBnahmen. 3.
Aufl., Wiley-VCH, Weinheim und Ecomed, Lands-
berg.

BLUME, H.-P., B. DELLER, R. LESCHBER, A. PAETZ, S.
SCHMIDT & B.-M. WILKE (Red., 2000 ff): Handbuch
der Bodenuntersuchungen. Beuth, Berlin und Wiley-
VCH, Weinheim.

BLUME, H.-P., P. FELIX-HENNINGSEN, W.R. FISCHER, H.-G.
FREDE, R. HORN & K. STAHR (Hrsg., 1996 ff): Hand-
buch der Bodenkunde; Ecomed, Landsberg, seit
2007 Wiley-VCH, Weinheim.

SUMNER, M. E. (Hrsg.) (2000): Handbook of Soil Sci-
ence. CRC, Boca Raton.

Weiterfiihrende Spezialliteratur

BRUMMER, G.W. (1978): Funktion des Bodens im Stoff-
haushalt der Okosphire. In: G. OLsCHOWY (Hrsg.):
Natur- und Umweltschutz in der Bundesrepublik
Deutschland, S. 111...124. P. Parey, Hamburg.

BRUMMER, G.W. (1985): Funktionen der Bdden in der
Okosphare und Uberlegungen zum Bodenschutz.
Forschungen zur Raumentwicklung 14, 1...12. Bun-
desforschungsanstalt fir Raumkunde u. Raumord-
nung, Bonn.

EUROPEAN SOIL BUREAU NETWORK (2005): Soil Atlas
of Europe. European Commission, Luxembourg.
JENNY, H. (1941): Factors of Soil Formation. McGraw-

Hill, New York.

KUBIENA, W. L. (1948): Entwicklungslehre des Bodens.
Springer, Wien.

LAL, R. (2007): Anthropogenic influences on world soils
and implications to global food security. Advances
in Agronomy 93, 69...93.

ROSENKRANZ, D., G. BACHMANN, W. KONIG & G. EINSE-
LE (Hrsg.) (1988 ff): Bodenschutz - Ergédnzbares
Handbuch der MaBnahmen und Empfehlungen fir
Schutz, Pflege und Sanierung von Boden, Land-
schaft und Grundwasser. E. Schmidt, Berlin.

SCHROEDER (1984): Bodenkunde in Stichworten. F.
Hirt, Unterageri, Schweiz. Neu: 6. Auflage: W. Blum
(2007), Borntraeger, Stuttgart.

SPECIAL SECTION (2004): Soils - the final frontier.
Science 304, 1613...1637.

WISSENSCHAFTLICHER BEIRAT DER BUNDESREGIE-
RUNG (1994): Welt im Wandel - die Gefahrdung der
Boden. Economica, Bonn.



2 Anorganische
Komponenten der Boden -
Minerale und Gesteine

2.1 Der Kreislauf der
I Gesteine

Die Stellung der Boden im Stoffkreislauf der Litho-
sphére (Abb.2.1-1) zeigt, dass an der Gesteinsbil-
dung, der Lithogenese, eine grofle Zahl von Pro-
zessen in Form eines Kreislaufs beteiligt sind. Beim
Abkiihlen glutfliissigen Magmas entstehen am Be-
ginn der Lithogenese Gesteine durch Kristallisation
aus der Schmelze. Sie unterliegen weiteren vielfal-
tigen Verdnderungen durch die Prozesse Verwitte-
rung, Abtragung, Transport, Ablagerung, Diagene-
se, Metamorphose und Anatexis, die sich zu einem
Kreislauf zusammenschlieffen. In diesem Kreislauf
sind die Boden eine bedeutsame Station. Sie sind
einerseits das Ergebnis der Gesteinsumwandlung in

BIOGENES
MATERIAL

SEDIMENTE | =

Ablagerung

Diagenese

SEDIMENTARE
GESTEINE

Metamorphose

METAMORPHE
GESTEINE

Anatexis

Transport

BODEN
Verwitterung Pedogenese

[MAGMATISCHE
GESTEINE

Metamorphose
Kristallisation

primares Material

Abb.2.1-1 Die Stellung der Boden im Kreislauf der
Lithosphare

Kontakt mit Atmosphére und Biosphare (Pedogene-
se) und liefern andererseits Material fiir die Bildung
neuer Gesteine. Daher sind Boden nicht ohne Ge-
steinskenntnis zu verstehen und zu klassifizieren,
ebenso wenig aber auch viele Gesteine nicht ohne
Kenntnis der Boden (Kittrick 1985).

I 2.2 Minerale

| 2.2.1 Allgemeines

Die homogenen Bestandteile der Gesteine sind
die Minerale. Diese sind natiirliche, tiberwiegend
anorganische und chemisch einheitliche Verbin-
dungen, deren elementare Bausteine in definierter,
regelmaflig-periodischer Weise angeordnet sind; sie
sind kristallisiert. Die kleinste geometrische Einheit
dieser Kristalle, die sowohl den Chemismus als auch
alle Symmetrie-Eigenschaften eines Minerals voll-
stindig besitzt, nennt man Elementarzelle (Ram-
dohr und Strunz 1978).

Die Haufigkeit der Elemente ldsst sich aus
dem mittleren Chemismus der Erdkruste ableiten
(Tab. 2.2-1): Die Hilfte der Masse entfillt auf den
Sauerstoff, ein Viertel auf Silicium und der Rest
wird nahezu vollstindig durch die Kationen des Al,
Fe, Mg, Ca, Na und K abgedeckt.

Aus der Dominanz des O-Ions und seines gro-
Ben Durchmessers (Tabelle 2.2-2) geht hervor, dass
die meisten Minerale aus mehr oder weniger dicht
gepackten O* -Ionen bestehen, deren negative La-
dungen durch die meist viel kleineren Kationen in
den Zwickeln der O-Packung neutralisiert werden.
Dabei haben die kleineren Kationen wie Si** vier
O%*-Ionen (Liganden) als nidchste Nachbarn (Ko-
ordinationszahl = 4), die etwas grofleren Kationen
wie AP* sechs (Kz=6) und besonders grofle wie
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K* auch acht oder zwélf O*-Ionen. Als Liganden
treten aufler O das ebenso grofle Hydroxyl-Anion
OH~- und das S*-Anion auf. Die unterschiedliche
Grofle der Ionen hat zur Folge, dass deren Volu-
menanteile an der Lithosphire deutlich von den Ge-
wichtsanteilen abweichen: Tabelle 2.2-1 zeigt, dass
Sauerstoff 88 % des Volumens einnimmt, wihrend
wichtige Kationen wie die vergleichbar grofien K*-,
Ca*- und Na*-Ionen nur 1 bis 3 Volumenprozente
beitragen.

Die mittlere chemische Zusammensetzung der
Lithosphdre zeigt weiterhin, dass Verbindungen
aus O und Si, d.h. Salze der Kieselsiure und das
reine Oxid SiO, vorherrschen. Entsprechend der
Kationenhiufigkeit sind die ersten acht Minerale
Al-, Fe-, Mg-, Ca-, Na- und K-Silicate (Tab. 2.2-1).
Dies gilt auch fiir die meisten Boden, die die Si-
licate nicht nur vom Gestein ererben, sondern in
denen sich auch bodeneigene (pedogene) Silicate
bilden.

Tab. 2.2-1 Mittlerer Chemismus, Mineral- und Gesteinsbestand der Erdkruste (Masse 2,85 - 107 t).

Chemismus Elemente Mineralbestand Gesteinsbestand®

Oxide Masse-%? Masse-% Vol.-% Vol-% Vol.-%
Sio, 57,6 525 O 47,0 88,2 Plagioklase 39 Basalte, Gabbros

A0, 153 105 Si 269 032  Quar 12 l,\’,'lzégfasti;ghe (9
Fe,0, 2,5 40 Al 8,1 0,55  K-Feldspate 12 Gneise 214
FeO 4,3 Fed* 1,8 0,32 Pyroxene 11 Granodiorite, Diorite

MgO 3,9 33 Fe?* 3,3 1,08 Glimmer 5 und Syenite 11,6
CaO 70 11,1 Ca 50 3,42 Amphibole 5 Granite 10,4
Na,0 2,9 28 Mg 23 0,60  Tonminerale 4,6 kristalline Schiefer 5,1
K,0 23 46 Na 21 1,55  Olivine 3 Tone, Tonschiefer 4,2
Tio, 08 - K 1,9 3,49  Calcit, Dolomit 2,0 Carbonatgesteine 2,0
co, 1,4 - Magnetit 1,5 Sande,Sandsteine 17
H,O 1,4 - andere Minerale 4,9 Marmor 0,9
MnO 0,16 -

P,0s 022 -

a3 Die 2. Spalte gibt die mittlere Zusammensetzung oberflichennaher Gesteine an (HUDSON, 1995).
b Die Vormacht basischer Gesteine beruht auf der flaichenm&Bigen Vormacht der ozeanischen Kruste.

Tab. 2.2-2 Effektive Radien verschiedener lonen (pm) in Kristallen bezogen auf die Koordinationszahl IV oder VI.

VINa+
V|K+
VINH4*
VIMgZ+

VICaZ+

102
138
147

72

100

IVA|
V|A|
VIFe2+
VIFe3+
VIMn2+

VIMn4+

39 L@ 15 [P 38
9835 S| 26 O 140
78,0 i 42 OH- 137
64,5 S el 30
83 S2 182
53 Cl- 153
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Die Bedingungen, unter denen primire Silica-
te aus einer Schmelze kristallisieren, unterscheiden
sich hinsichtlich Temperatur, Druck, Sauerstoff-
und Wasserangebot grundlegend von den Milieu-
bedingungen in Bdden, in denen das Kristallwachs-
tum der sekundidren Minerale meist stark gehemmt
ist. Lithogene Minerale — aus Gesteinen stammende
Minerale - unterscheiden sich deshalb von pedo-
genen - in Boden gebildeten Minerale - Mineralen
nicht nur in der Teilchengrofle, sondern auch in
anderen Eigenschaften wie z.B. dem Sorptionsver-
mogen. Beide Gruppen werden deshalb separat be-
sprochen (Dixon und Weed, 1989).

A> &

Abb. 2.2-1 Kugelmodelle eines Tetraeders (oben) und
eines Oktaeders (rechts) in Kombination mit einer Po-
lyederdarstellung (links) zur Verdeutlichung der Koor-
dination um das zentrale lon (Koordinationspolyeder).
Nur die obere Darstellung ist maBstablich, in den bei-
den anderen Abbildungen wurden die lonen zwecks
besserer Anschaulichkeit verkleinert.

| 2.2.2 Struktur der Silicate

Die Struktur der Silicate macht deren Vielfalt und
Eigenschaften, z.B. ihre Verwitterbarkeit, besser
verstandlich. Der Grundbaustein des SiO, und der
Silicate ist ein Tetraeder, in dem das kleine vier-
wertige Si-Atom von vier groflen Sauerstoffionen
eingeschlossen wird (Abb.2.2-1 oben). Hierdurch
entsteht eine dichte Sauerstoffpackung, die den
Raum erfiillt und lediglich in den Liicken Katio-
nen aufnimmt. Verbindet man die Mittelpunkte der
O?%*-Ionen miteinander, so entsteht ein Tetraeder
(Vierflichner) aus vier gleich groflen Dreiecken
(Abb. 2.2-1). Jeder SiO,-Tetraeder hat vier negative
Ladungen und ist tiber Sauerstoffbriicken mit wei-
teren SiO,-Tetraedern vernetzt. Art und Ausmaf3
der unterschiedlichen Vernetzung fithrt zu den ver-
schiedenen Silicatstrukturen: Geriistsilicate liegen
vor, wenn die Tetraeder nach allen drei Richtungen
des Raumes, also vollstindig vernetzt sind. Typen
der unvollstindigen Tetraedervernetzung sind die
Blatt-, Schicht- oder Phyllosilicate mit flichenhaf-
ter Vernetzung sowie die Band- und Kettensilicate
mit eindimensionaler Vernetzung. Fehlt die Vernet-
zung vollstandig, so spricht man von Inselsilicaten.
Die Tetraeder-Grundeinheiten dieser Strukturtypen
sind die Geriist-SiO9, Blatt-Si,0%-, Band-Si,Of,
Ketten-SiO3~ und die Inselform SiOj-, gekennzeich-
net durch ansteigende O/Si-Verhéltnisse von 2,0,
2,5, 2,75, 3,0 und 4,0 und zunehmenden Bedarf an
Kationen zur rdumlichen Verkniipfung der Tetrae-
dereinheiten (Abb. 2.2-2).

Hieran beteiligen sich vor allem K*, Na*, AI**,
Fe?*, Fe**, Mg?* und Ca?*, die im Verein mit den
Vernetzungsvarianten die chemische Vielfalt der
Silicate hervorrufen. Sowohl Struktur als auch Che-
mismus wirken sich deutlich auf die Verwitterbar-
keit der verschiedenen Silicate aus (s. Kap. 2.4).

Abb. 2.2-2 Verkniipfungsarten der Silicate: Kette (links), Band (Mitte) und Schichtstruktur (rechts)

2
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Tab.2.2-3 Chemismus (Masse-%) wichtiger Mineralemagmatischer und metamorpher Entstehung

Olivine  Pyroxene?  Amphibole®
Si0, 38...47 47...53 39...54
Tio, - <44 -
ALO, - 1.7 -
Fe,0; - 0,4...7,6 0,2...23
FeO 8...12 4..21 <9
MnO = = =
MgO 38...47 10...18 o2
Ca0 - 13...22 10...14
Na,0 - = 0,5..2,3
K,0 - - <1,7
HO - - 0,2..2,7

2 Augite, ® gemeine Hornblende

Eine weitere Variante der Silicate entsteht da-
durch, dass statt des Si** auch das um ca. 50%
groflere APt (Tab.2.2-2) das Tetraederzentrum be-
setzen kann, ohne dass die ,Morphe® der Struktur
sich dadurch dndert (daher isomorpher Ersatz). Es
andern sich aber die Ladungsverhaltnisse: Die relativ
zum Si** fehlende Ladung des AI** wird dadurch
kompensiert, dass zusitzliche Kationen, z. B. K*, Na*
oder Ca*" in die Struktur aufgenommen werden.

Die Silicate sind mit 80 Vol.-% (einschliefllich
Quarz > 90 %) die haufigsten Minerale der Magmati-
te. Sie sind auch die wesentlichen Ausgangsprodukte
fiir diejenigen Minerale, die durch Verwitterung und
damit bei der Pedogenese neu entstehen. Variati-
onsbereiche der chemischen Zusammensetzung der
vorherrschenden magmatischen Silicate schwanken
stark (Tab.2.2-3). Die Bereiche zeigen, dass Silicate
oft nicht der Idealformel entsprechen. Die Ursache
liegt hauptsachlich im isomorphen Ersatz.

2.2.3 Primaére (lithogene,
| pyrogene) Silicate

2.2.3.1 Feldspate

Die Feldspite sind helle oder schwach gefarbte
Na-K-Ca-Al-Silicate mit guter Spaltbarkeit und
der Hirte 6. Sie gehoren zu den Geriistsilicaten,

Muskovite  Biotite K-Feldspate Plagioklase
39...53 33...45 63...66 43,5...69
<3,9 <10 - _
20...46 9...32 19..21 19...36
<8,3 0,1...21 <0,5 =

= 3...28 = =

<2,3 - - -

<2,4 0,3...28 - _

<4,5 - - <19,5
<5,2 = 0,8...8,4 <12
7,3...13,9 6...11 3...16 -

2..7 0,9...5 - -

bestehen also aus einem dreidimensionalen Tet-
raederverband. In den Tetraedern ist '/, (Alkali-
feldspite) oder !/, (Anorthit) der Tetraederzen-
tren durch AP* besetzt. Zum Ladungsausgleich
sind die relativ grofien K*-, Na*- oder Ca*'-Io-
nen in die Liicken der Silicatstruktur eingebaut
(Abb.2.2-3).

Die wichtigsten Feldspattypen sind der Ortho-
klas (Kalifeldspat, KAISi,Oy), Albit (Natriumfeld-
spat, NaAlSi;O,) und Anorthit (Calciumfeldspat,
CaALSi,Oq). In Gesteinen kommen diese reinen
Typen nur sehr selten vor. So enthalten die Kali-
feldspéte meist Na (z. B. Sanidin, Anorthoklas, Mi-
kroklin); sie werden dann zusammen mit dem Albit
als Alkalifeldspéte bezeichnet, deren K,O-Gehalte
zwischen 2,5 und 14,7 % liegen. Zwischen Albit
und Anorthit besteht die liickenlose Mischungsrei-
he der Plagioklase (Ca-Na-Feldspdte), in der sich
Na und Ca wegen ihres dhnlichen Ionenradius (Na
102 pm; Ca 100 pm) - im Gegensatz zu Na und K
(138 pm) — gegenseitig vollstindig ersetzen konnen.
Mit sinkendem Albit- und steigendem Anorthit-
Anteil steigen daher Ca- und Al-Gehalt, wihrend
Na- und Si-Gehalt sinken. Daraus erkldrt sich die
Variation der chemischen Zusammensetzung der
Plagioklase (Tab.2.2-3). In basischen Magmatiten
konnen aufler Ca-reichen Plagioklasen auch die
Si-drmeren Feldspatvertreter (Foide) Nephelin
(NaAlSiO,) und Leucit (KAISi,O) auftreten, die
ebenfalls Geriistsilicate sind.
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Abb. 2.2-3 Tetraedermodell eines Albits. Die Kugeln
sind die Na-lonen, die Tetraeder beherbergen Si** und
AIB* im Verhéltnis 3:1. Die gestrichelten Linien um-
schlieBen die Elementarzelle.

2.2.3.2 Glimmer und Chlorite

Die Glimmer sind blittchenformig ausgebildete K-
Mg-Fe-Al-Silicate mit sehr guter Spaltbarkeit, die
auf dem schichtformigen Aufbau der Struktur be-
ruht (Schicht-, Blatt- oder Phyllosilicate). Die hau-
figsten Glimmer sind der helle Muskovit und der
dunkel gefirbte Biotit. Muskovit ist vorwiegend
metamorpher, aber auch magmatischer (nur in Tie-
fengesteinen) und sedimentdrer Entstehung. Biotit
entsteht meist magmatisch und ist umso dunkler,
je hoher sein Fe-Gehalt ist. Der K-Gehalt beider
Minerale liegt zwischen 6 und 14 % K,O.

In der blittchenférmigen Struktur der Glimmer
sind die SiO,-Tetraeder mit jeweils drei (von 4) in
einer Ebene liegenden O* -Ionen, d. h. in der Fliche,
miteinander vernetzt (Abb.2.2-2 und Abb.2.2-4).
Das vierte, nicht mit Nachbar-Tetraedern vernetz-
te O%-Ion verkniipft die Tetraederschicht mit der
Oktaederschicht, in der APP*-, Mg?*- oder Fe**-
Tonen sechsfach koordiniert sind. Auf diese Ok-

. _ 1 nm
W/a O YA AN

——

v AY

Abb. 2.2-4 Modell einer Glimmerstruktur. Die Kugeln
sind K*-lonen. Die Dicke einer Elementarschicht ist
gekennzeichnet.

taederschicht folgt wieder eine Tetraederschicht,
allerdings um 180° gedreht, sodass die Sauerstoffi-
onen an den Spitzen ebenfalls zur Oktaederschicht
weisen. Von den sechs oktaedrisch koordinierten
Sauerstoffionen der Oktaederschicht binden zwei
zu den beiden Tetraederschichten und zwei bilden
mit H* Hydroxylionen (OH"). Die verbleibenden
zwei Sauerstoffionen verkniipfen die Oktaeder tiber
gemeinsame Kanten zu Schichten, weshalb man bei
Glimmern auch von 2:1- oder Dreischichtminera-
len spricht (Abb. 2.2-4).

Zu einer Formeleinheit gehoren drei Oktaeder-
zentren, deren zentrale Kationen zusammen sechs
negative Ladungen auszugleichen haben. Im diok-
taedrischen Muskovit sind zwei der drei Zentren
mit AP** besetzt, im trioktaedrischen Biotit hinge-
gen sind alle drei besetzt mit variablen Anteilen an
Fe** und Mg?*. Daraus ergibt sich fiir Muskovit die
idealisierte Formel KAl (Si;Al)O,,(OH),, fiir Biotit
entsprechend K(Mg,Fe?*), (Si;Al)O,,(OH),.

Die Verkniipfung der dreischichtigen Baueinheit
senkrecht zu den Schichtebenen erfolgt bei Glimmern
durch Kaliumionen, die in die zentralen Liicken der
6er-O-Ringe der dufleren Sauerstoffschicht der Tet-
raeder (s. Abb.2.2-5) eintauchen und so die Silicat-
schichten zusammenhalten (= Zwischenschichtkati-
onen). Da beidseitig jeweils 6 Sauerstoffionen einer
Tetraederschicht zur Bindung beitragen, hat das K*
mit seinen O*-Ionen die Koordinationszahl 12.
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Abb. 2.2-5 MaBstab-
gerechte Kugelmodelle

der Tetraederschicht eines
Glimmers in der Aufsicht
(links) und der Seitenansicht
(rechts). Die Sauerstoffe und
das Kalium sind beschriftet,
die kleinen schwarzen Ku-
geln sind die Si**-lonen.

Die Silicatschichten der Glimmer zeigen sich im
Polyedermodell als eine Abfolge von Tetraeder- und
Oktaederschichten im Verhiltnis 2:1 (Abb.2.2-4),
im Kugelmodell als Paket aus zwei O- und zwei (O,
OH)-Schichten. Zusammen mit der Schicht der K*-
Tonen zwischen den Silicatschichten bilden diese die
Elementarschicht mit 1 nm Dicke. Das eigentliche
Kristallbldttchen besteht aus einer mehr oder weni-
ger groflen Zahl solcher Elementarschichten.

Uber das Vorhandensein oder Fehlen von Zwi-
schenschicht-Kationen entscheidet die so genannte
Schichtladung & Bei Glimmern wird je eines der vier
Si**-Ionen durch AIP* ersetzt. Die fehlende positive
Ladung wird folglich durch ein Zwischenschicht-K*
kompensiert. Die Schichtladung kann allerdings
iiber weite Bereiche variieren (s. Kap. 2.2.4).

Der starke Zusammenhalt der Silicatschichten
bei Glimmern resultiert aber nicht nur aus der ho-
hen Schichtladung, sondern auch daraus, dass das
K*-Ion nur wenig grofer ist als die Liicke im Zent-
rum der Sauerstoff-Sechserringe und daher in diese
Liicke eintaucht (Abb. 2.2-5). Uberdies ist K* relativ
leicht polarisierbar, sodass seine positive Ladung
unter dem Einfluss der negativen Uberschussladung
leicht verschoben und die Bindung dadurch ver-
starkt werden kann.

Die Stirke des Zusammenhalts der Schichten ist
bei trioktaedrischem Biotit geringer als bei diok-
taedrischem Muskovit, die Verfiigbarkeit der K*-
Ionen fiir die Pflanzen daher bei Biotit hoher als
bei Muskovit. Erklarungsmoglichkeiten sind: (a) in
trioktaedrischen Mineralen ist die K-O-Bindung
etwas linger und damit schwicher als bei diokta-
edrischen Mineralen, (b) bei den trioktaedrischen
Dreischichtmineralen steht der Vektor der OH-Bin-
dung anndhernd senkrecht zur Schichtebene, wih-
rend er bei den dioktaedrischen Mineralen einen
Winkel von ~74° bildet. Infolgedessen ist bei den
trioktaedrischen Glimmern der Abstand zwischen

den H*-Ionen und den K*-Ionen geringer, d. h., die
Abstoflung zwischen beiden Ionen ist stirker als
bei den dioktaedrischen. So ist auch zu erkliren,
dass K* sehr viel schwerer abgegeben wird, sobald
die Fe?*~OH-Gruppen durch Oxidation in Fe**-O-
Gruppen umgewandelt werden.

Die vertikale Verkniipfung kann auch ohne
Zwischenschichtkationen nur {iber VAN DER WAALS-
SCHE Krifte erfolgen, wie dies bei Pyrophyllit
(ALSi,0,,(OH),) oder Talk (Mg,Si,0,,(OH),) der Fall
ist. Der Schichtabstand liegt dann bei 0,9nm. Dass
die Bindungsstarke zwischen den Silicatschichten vor
allem von der Ladung pro Fliche abhingt, zeigt fol-
gende Reihung der Ritzhirte H: Talk ({=0, H=1),
Smectit-Vermiculit-Gruppe (£=0,3..0,9, H~1!/,),
Muskovit (§=1, H=2...2/,), Margarit ({=2, H=4).

Zu den Phyllosilicaten gehéren auch die meist
griin gefirbten, Mg-Fe(II)-reichen Chlorite (gr.
chlords = griin), die wie Glimmer aus trioktaedri-
schen 2:1-Schichten bestehen, zwischen denen
aber im Gegensatz zu den Glimmern nicht K*,
sondern eine eigenstindige, tiberwiegend triok-
taedrische Hydroxidschicht mit der Summen-
formel (Mg?*,Fe**,Fe’* Al),(OH), eingelagert ist
(Abb. 2.2-6). Die Substitution von M** durch M3**
in beiden Hydroxidschichten erzeugt eine positive
Ladung, die die negative Ladung der tetraedrischen
Schichten kompensiert. Letztere stammt von der
teilweisen Substitution des Si** durch AI** (Bai-
ley 1991). Da sich beide oktaedrisch koordinierten
Schichten strukturell und chemisch dhnlich sind,
lasst sich die Gruppe der Chlorite in der allgemei-
nen Formel zusammenfassen:

(M2+67x—3y M3+x+2yDy)(Si4fx Mx3+) OIO(OH)s
mit M?* = Mg?*, Fe* und M3 = Fe’*, AP,

[ steht fiir eine Leerstelle, d. h. eine nicht besetzte
Position in der Struktur. Neben der rein elektrosta-
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Abb. 2.2-6 Polyedermodell der Chloritstruktur. Die
hellen Oktaeder mit angedeutetem Kation stellen die
Hydroxid-Zwischenschicht dar.

tischen Anziehung bestehen H-Briickenbindungen
zwischen den OH-Gruppen der Hydroxidschicht
und den O*-Ionen der beiden benachbarten Tetra-
ederschichten.

2.2.3.3 Pyroxene, Amphibole und
Olivine

Im Gegensatz zu den Geriist- und Schichtsilicaten
bauen sich die meist dunklen Pyroxene und Am-
phibole aus parallel angeordneten Tetraederketten
(Abb. 2.2-7 und Abb. 2.2-2) bzw. -bindern (Ketten-
und Bandesilicate) auf. In den Tetraederzentren ist
ein Teil der Si**-Ionen wiederum durch Al**-Ionen
ersetzt. Die zum Ladungsausgleich eingebauten Kat-
ionen, vor allem Ca*", Mg?** und Fe?* verbinden die
Ketten und Bénder. Da diese Bindung schwicher ist
als die Si-O- und Al-O-Bindungen innerhalb der
Ketten und Bander, sind sie parallel zu den Ketten
und Béndern spaltbar und verwittern auch parallel
zu ihnen.

Zu den Pyroxenen gehoren vor allem der Augit
(Ca,Mg,Fe,AlLTi),(Si,Al),O4 und die Minerale Ensta-
tit, Hypersthen und Diopsid, zu den Amphibolen die
Hornblende (Ca,(Mg,Fe,Al).(Si,Al);O,, (OH),) und

Abb. 2.2-7 Polyedermodell der Pyroxen-Struktur (Diop-
sid) mit kettenartiger Verknlpfung der SiO, Tetraeder.
Die Oktaeder enthalten Mg?*, die Kugeln sind das Ca?*.

- vorwiegend in metamorphen Gesteinen - der Ak-
tinolith. Hornblende enthalt im Mittel mehr Al und
weniger Ca als Augit. Die griinschwarze bis schwarze
Farbe dieser Minerale ist, analog zu Biotit, dadurch
bedingt, dass sie sowohl Fe?* als auch Fe** enthalten
(in Tabelle 2.2-3 als FeO bzw. Fe,O, angegeben).

In basischen Magmatiten tritt hiufig das olivgriine
Inselsilicat Olivin, (Mg,Fe?"),Si0,, auf. Die Olivine
bilden wie die Plagioklase eine vollstindige isomor-
phe Mischungsreihe mit den Endgliedern Forsterit
(Mg,Si0,) und Fayalit (Fe,SiO,). Die SiO,-Tetraeder
sind nicht iiber gemeinsame O?-Ionen, sondern aus-
schlieSlich tiber Mg**- und Fe?*-Ionen verbunden.
Isomorpher Ersatz durch AI* tritt nicht auf. Die Oli-
vine verwittern leicht unter Bildung von Serpentin.

2.2.3.4 Seltene Silicate

In fast allen Magmatiten sind geringe Anteile ei-
niger Silicate enthalten, die zu den so genann-
ten Schwermineralen gehoren, d.h. Minerale mit
einer Dichte >2,9gcm™. Hierzu zdhlen Titanit
(CaTiOSi0,), Zirkon (ZrSiO,) und Turmalin (idea-
lisiert MA,X,[(OH),|(BO,);|SisO,5] mit M = Na, Ca;
A =Mg, Fe, Li, Al, B; X=Al, Mg, Fe). Turmalin ist
ein wichtiger Borlieferant fiir die Pflanzen.
Charakteristische Silicate metamorpher Entste-
hung sind: Granat, (Ca,Mg,Fe**,Mn),(Al, Fe**,Cr*),
(SiO,);, Andalusit und Sillimanit, A,OSiO,, Stau-



I

2 Anorganische Komponenten der Boden - Minerale und Gesteine

rolith, (Fe**, Mg),(Al Fe**),04(Si0,),(0,0H,) und
Epidot, Ca,(Al, Fe**) AL [O/OH/SiO,/Si,0,] (OH) und
auch Serpentin, Mg,Si,0,(OH),.

Sehr schnell abgekiihlte Magmatite enthalten in
grofler Menge nicht kristallisierte Silicate, vulkani-
sche Gliser, deren chemische Zusammensetzung
entsprechend der des Magmas in weiten Grenzen
variiert.

In Baumaterialien wie Beton treten als Reaktions-
produkte von Klinkerphasen mit dem Anmachwas-
ser schlecht kristallisierte, hydratisierte Calciumsili-
cate mit der Zusammensetzung mCaO - SiO, - nH,O
auf, in denen m je nach Wasserzugabe ~1,5..2
ist. Morphologisch bilden sie Nadeln und Leisten,
strukturell dhneln diese Silicate dem Mineral Tober-
morit, in dem die Wassermolekiile zwischen den
Silicatschichten eingelagert werden. Aus den Al-
haltigen Klinkerphasen bilden sich bei der Aushar-
tung des Zements Tetracalciumaluminat-Hydrate,
in Gegenwart von Sulfat auch analoge Sulfate wie
Ettringit, Ca,AL[(OH),SO,)];- 24 H,0.

| 2.2.4 Tonminerale

2.2.4.1 Allgemeine Eigenschaften

Als Tonminerale werden hier Minerale verstanden,
die in der Tonfraktion (<2pm) vorkommen. We-
sentlicher Bestandteil vieler Boden und Sedimente
sind die aus den Verwitterungsprodukten primarer
Silicate gebildeten (meist silicatischen) Tonminerale,
die in Magmatiten und Metamorphiten fehlen. Struk-
turell sind sie den Phyllosilicaten verwandt, jedoch
von sehr geringer Teilchengrofle (<2 pm), und ver-
leihen daher Tongesteinen und tonigen Boden ihre
Plastizitat, ihre Quellfdhigkeit und ihr Vermdgen,
Ionen und Molekiile zu sorbieren. Thre chemische
Zusammensetzung und ihre Ladung konnen selbst
bei dem gleichen Mineraltyp variieren (Tab.2.2-4).
Thre unstochiometrische, chemische Zusammenset-
zung kommt in den Summenformeln zum Ausdruck
(siehe Tab.2.2-5). Sie sind von ,geringer” Kristalli-

Tab. 2.2-4 Variationsbereiche der chemischen Zusammensetzung wichtiger Tonmineralgruppen (in Masse-%).

Tonmineral ~ SiO, Al,O,4 Fe,0,
Kaolinite 45...47 38...40 0...0,2
Smectite 42...55 0...28 0...30
Vermiculite 33...45 7...18 3...12
lllite 50...56 18...31 2...5
Chlorite 22...35 15...48 0...4

TiO, Ca0 MgO K,0 Na,0
0..03 0 0 0 0
0..05 0.3 0..25 0.05 0.3
0..06 0.2  20.28 0.2 0..04
0..08 0.2 1.4 4.7 0...1
0..02 0.2  0..34 0...1 0...1

Tab. 2.2-5 Beispiele fiir Strukturformeln verbreiteter Tonminerale (X = austauschbare Kationen in Aquivalenten,
K'=Zwischenschicht-Kalium, n =wechselnde Anteile an H,0, diokt. = dioktaedrisch, triokt. = trioktaedrisch).

Tonmineral Zwischen- Zentralkationen Zentralkationen Anionen und
schicht- Oktaederschicht Tetraederschicht Wasser
besetzung

Kaolinit Xo,04 (Al 91Fed54Tio00) (Alg,05ST1,95) O5(OH),

Halloysit X0,04 (Al 96) (Alg,05Si 95) 05(0OH), x 2H,0

Illit (diokt.) Ko,64Xo,10 (Al 4Fed’1FediosMgo,26) (Alg 45513 55) 010(0H),

Glaukonit Ko,72X0,06 (Alg 45Fed’ssFed’17M80 41)2,05 (Alg 26513,74) 040(0H),

Vermiculit Xo,71 (AIO)14Fe3f34Fe%f09Mg2,40) (Al 15Si567) 040(0H),

(triokt.)

Montmorillonit Xo,39 (Al soFed’y,FedlyMgg 56) (Al 05Si3.95) 0,0(0H), x nH,0

(diokt.)

Palygorskit - (Aly 34Fe356M8o 60)a Siy 010(0H),(H,0)s
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nitat, die zusammen mit der Schichtladung die Ur-
sache fiir die hohe Reaktionsfahigkeit der Tonmine-
rale in Boden ist. Alle diese Eigenschaften sind dem
Bildungsmilieu an der Erdoberfldche zuzuschreiben:
niedrige Temperaturen, niedriger Druck sowie ,,un-
reine“ und in der Zusammensetzung schwankende
Verwitterungslosungen (BRINDLEY & BROWN 1984,
JASMUND & LAGALY 1993).

2.2.4.2 Kristallstruktur und Einteilung

Neben den strukturellen Gemeinsamkeiten mit den
Glimmern treten bei den Tonmineralen folgende
Besonderheiten auf (Newman 1987).

1. Wie bei den Glimmern sind die Grundbausteine
der Tonminerale SiO,-Tetraeder und Oktaeder-
schichten. Bei den Oktaederschichten werden
dioktaedrische (Al, Muskowittyp) und trioktrae-
drische (Mg, Fe, Biotittyp) unterschieden.

2. Die Ladung ist sehr unterschiedlich und kann
von fast 0 bis > 1 reichen. Die tetraedrische La-
dung ist stets negativ, die oktaedrische kann ne-
gativ oder positiv sein. Die Gesamtladung ist
dann von ca. 0,2 bis 1,0.

3. BeidenTonmineralenkénnen Zwischenschichten
zwischen den Silikatschichten auftreten. Die-
se konnen aus Ionen (K), hydratisierten Ionen
(Mg- H,0) oder Oktaederschichten bestehen.

Tab. 2.2-6 Einteilung der wichtigsten Tonminerale

Hohe der negativen Schicht-

4. Bei den plittchenférmigen Tonmineralen mit
sendlosen” Silikatschichten unterscheidet man
Zweischicht oder 1:1 Dreischicht oder 2:1 und
Vierschicht 2:1:1. Bei Letzterem tritt als Zwischen-
schicht eine Oktaederschicht auf. Sind die Schicht-
pakete ungeladen, so werden sie tiber Wasserstoft-
briicken, Dipolwechselwirkungen oder VAN-DER-
WAALS-Krifte verbunden.

5. Ein besonderer Typ sind Bandsilikate, bei denen
finf oder acht Oktaeder ein Band bilden, das
dann iber Si-O-Si-Briicken mit anderen Bén-
dern verkniipft ist und so réhrenformige Struk-
turen ausbildet (Palygorskit und Sepiolith).

6. Bei sehr schneller Anlieferung von Si und Al aus
der Verwitterungslosung kénnen sich Tonmine-
rale bilden, die aus einer einzigen Tetraeder-Ok-
taeder-Doppelschicht bestehen. Diese Doppel-
schichten sind dann zu Hohlkugeln (Allophan)
oder Rohren (Imogolit) gebogen.

Nach der Auspragung dieser Eigenschaften werden
die Tonminerale eingeteilt (Tab. 2.2-6).

2.2.4.3 Kaolinit und Halloysit

Diese beiden Tonmineralgruppen sind als nahe-
zu reine Al-Silicate die hiufigsten dioktaedrischen
Zweischichtminerale, Al,Si,0,(OH),, wahrend tri-

Besetzung des
Zwischenschichtraums

Formeleinheit

Strukturtyp Beispiel
ladung pro
1:1- oder Kaolinit 0
iﬂv;/r?;srglfgcht- Halloysit 0
Serpentin 0
2:1- oder It >0,6
pretscpicht Vermiculit 0,6..0,9
Smectit 0,2..0,6
Chlorit variabel
pyriboléhnlich Palygorskit 0
variabel Allophan ?
Imogolit ?

Hisingerit ?

H,0

K

austauschbare Kationen
austauschbare Kationen

Hydroxid-Schicht
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oktaedrischer Serpentin, Mg,Si,O;(OH),, seltener
auftritt.

In Kaolinit und Halloysit wird jede Silicatschicht
auf der Tetraederseite von O -, auf der Oktaeder-
seite von OH™-Ionen begrenzt (Abb.2.2-8). Die
Silicatschichten werden im Kaolinit durch Was-
serstoffbriicken OH-O zwischen den OH™-Ionen
der Oktaeder und den O*-Ionen der Tetraeder
in der benachbarten Silicatschicht zusammenge-
halten. Die Oktaederzentren sind durch AI**, die
Tetraederzentren durch Si** besetzt. Der Schicht-
abstand betrdgt 0,7 nm. In Halloysit ist dagegen
eine H,0-Lage zwischen den Silicatschichten ein-
gelagert; sein Schichtabstand ist daher um die Di-
cke einer H,0-Lage (0,28 nm) grofler und betréigt
1,0 nm. Beim Erhitzen, z. T. aber auch schon bei
Lufttrocknung verliert Halloysit das Zwischen-

Abb. 2.2-8 Polyedermodell eines Zweischicht-Silicats
(Kaolinit). Die Kugeln symbolisieren H*-lonen.

e G

schichtwasser und kontrahiert auf 0,7 nm zu Meta-
halloysit. Die Hohe des isomorphen Ersatzes von
Si durch Al in den Tetraedern und damit die
Ladung der Silicatschichten sind bei Kaolinit und
Halloysit sehr gering. In den Oktaedern ist meist
ein wenig AI** durch Fe** ersetzt (s. Formeln in
Tabelle 2.2-5).

Kaolinit bildet meist sechseckige pm-grofle
Blattchen, Halloysit bildet Rohren, aufgerollte Blitt-
chen (Abb. 2.2-9) oder Hohlkugeln. Pedogene Kao-
linitkristalle sind hdufig kleiner (einige Zehntel um)
(Abb. 2.2-9a) und Fe-reicher als die vieler Kaolinla-
gerstitten. Mit steigendem Fe-Einbau sinken Kris-
tallgrofle und Kristallordnung (beide zusammenge-
fasst zu Kristallinitét). Kaolinit als Hauptbestand-
teil der Kaoline wird zur Herstellung hochwertiger
Keramik und als Fullstoff verwendet.

2.2.4.4 lllite und Glaukonite

Illite zeigen die engste Verwandtschaft zu den Glim-
mern. Sie sind wie diese Dreischichtminerale, ihre
negative Schichtladung ist mit 0,6...0,9 pro For-
meleinheit jedoch geringer als die der Glimmer
(1,0) und kommt aufler durch Si-Al-Ersatz in den
Tetraedern durch Ersatz von AP** durch Mg?* und
Fe?* in den Oktaedern zustande. Entsprechend der
geringeren Schichtladung ist der K-Gehalt der Illite
mit 4.6 Masse-% niedriger als der der Glimmer.
Wie bei den Glimmern werden die Silicatschichten
durch K auf ca. 1 nm Abstand zusammengehalten.
In Boden bilden sich Illite durch physikalische Ver-
witterung aus Glimmern. Wahrend der Diagenese
von Sedimenten bilden sich Illite vorwiegend aus
Smectiten durch Rekristallisation und Einbau von

Kalium zwischen die Schichten. Bei unvollstindi-

Abb. 2.2-9 a) Pseudohexagonale Umrisse von Kaolinitmineralen (San Juanito, Chihuahua, Mexiko) b) Halloysit und
Kaolinit aus der Granitverwitterung, (Podsol, Barhalde, Cv-Horizont) (Aufn. M. ZAREI).
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gem Umbau ist ein Teil der Schichten innerhalb
eines Kristalls noch smectitisch und damit aufweit-
bar. Wegen dieser chemischen Heterogenitit gilt
Illit nicht als definiertes Mineral i.e.S. Unter dem
Elektronenmikroskop erscheinen Illite als unregel-
miflig begrenzte Blittchen. Thre Kristalle bestehen
haufig nur aus 100...300 Silicatschichten, sind also
ca. 0,1...0,3 um dick.

Mit den Illiten verwandt sind die griin gefirb-
ten Glaukonite. Sie sind in marinen Sedimenten
verbreitet und unterscheiden sich von Illiten durch
einen hoheren Fe-Gehalt in den Oktaederschichten.
Auch die Glaukonite enthalten meist K-verarmte,
teilweise aufgeweitete Schichten.

2.2.4.5 Vermiculite und Smectite

Vermiculite und Smectite sind aufweitbare Drei-
schichtminerale, deren negative Schichtladung durch
verschiedene austauschbare Kationen im Schichtzwi-
schenraum kompensiert wird (Abb. 2.2-10). Defini-
tionsgemdfd trennt man die beiden Minerale durch
die Ladungshohe: Solche mit einer Ladung von
0,6...0,9 pro Formeleinheit werden zu den Vermicu-
liten, solche mit 0,2...0,6 zu den Smectiten gezihlt.
Vermiculite kontrahieren bei Zugabe von Kalium
wegen ihrer hohen Ladung auf einen Schichtab-
stand von 1nm, werden also zu Illiten und tragen
daher zur sog. K-Fixierung von Boden bei (Kap. 5),
Smectite dagegen nicht.

e L e
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Abb. 2.2-10 Polyedermodell eines Smectits. Die (nicht
maBstabgerechten) Kugeln zwischen den Silicatschich-
ten sind die austauschbaren Kationen.

7

Vermiculite entstehen meist aus Biotiten durch
Oxidation von oktaedrischem Fe** zu Fe**. Durch
den Anstieg der positiven Ladung verringert sich die
negative Schichtladung, das Mineral weitet auf und
K wird aus dem Zwischenschichtraum abgegeben.
Vermiculite unterscheiden sich auch im Ort des
isomorphen Ersatzes und in der chemischen Zusam-
mensetzung von den Smectiten. Bei Erhitzung blit-
tern Vermiculite bis zum Vielfachen ihres urspriing-
lichen Volumens auf und werden in diesem Zustand
als Isolier- und Verpackungsmaterial verwendet.

Smectite lagern wegen ihrer geringeren Schicht-
ladung mehr Wasser ein und weiten daher stirker
auf als Vermiculite. Die Hohe der Aufweitung ist von
der Hohe der Schichtladung und der Art der Zwi-
schenschichtkationen abhingig. Ein mit Ca?* oder
Mg?* gesittigter Smectit lagert stufenweise bis zu
vier ~ 0,28 nm dicke Wasserschichten ein, sodass sein
Schichtabstand bis auf ca. 2nm steigt. Smectitreiche
Sedimente und Boden, wie Vertisole (Kap. 8), quellen
und schrumpfen daher bei wechselndem Wasserge-
halt stark. Die Quellung kann in Sedimenten Rut-
schungen auslésen und in Boden zu Gefligezerfall
fihren. Die verschiedenen Smectite unterscheiden
sich voneinander durch die Hohe der Schichtladung,
den Anteil tetraedrischer und oktaedrischer Ladung
und die chemische Zusammensetzung. Mg?*-reiche
Formen mit vorwiegend oktaedrischer Ladung hei-
Ben Montmorillonit, Al**-reiche mit vorwiegend te-
traedrischer Ladung Beidellit und Fe**-reiche Non-
tronit. Reine Lagerstitten-Smectite sind meist mont-
morillonitisch, wihrend Smectite aus Boden meist
hohere Fe- und niedrigere Mg-Gehalte haben. Ihre
Ladung liegt bei 0,3...0,4 pro Formeleinheit und ist zu
40...80 % tetraedrisch lokalisiert. Sie sind also Fe-rei-
che, beidellitische Smectite. Unter dem Elektronen-
mikroskop erscheinen Smectite als sehr diinne und
daher biegsame und héufig gefaltete oder randlich
aufgerollte Blittchen, die unregelméflig begrenzt und
von vielen Strukturfehlern durchsetzt sind.

Smectite sind die Hauptminerale der wirtschaft-
lich bedeutsamen Bentonite, die z. B. in Niederbay-
ern und in Wyoming und Mississippi vorkommen
und vielseitige technische Verwendung finden (z. B.
als Adsorbenten, Bindemittel bei Gief3ereisanden,
Zusatz zur Spiilung bei Tiefbohrungen).

2.2.4.6 Pedogene Chlorite

Die Bodenchlorite (sekundire Chlorite) &hneln
insofern den ,primidren’ Chloriten aus Gesteinen
(Kap.2.2.3.2), als sie wie diese zwischen den 2:1-
Silicatschichten eine mehr oder weniger vollstindi-
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Abb. 2.2-11 Schema eines pedogenen Chlorits.

ge Hydroxidschicht enthalten (Abb.2.2-6) und ihr
Schichtabstand deshalb bei 1,4nm liegt. Thre di-
oktaedrischen Silicatschichten sind vermiculitischer
oder smectitischer Natur und ihr Schichtzwischen-
raum ist im Gegensatz zu den primdren Chloriten
der Gesteine inselartig mit Al-Hydroxidlagen besetzt
(daher auch Al-Chlorit genannt) (Abb.2.2-11). Die
Al-Hydroxide sind wie Gibbsit (2.2.6.2) aufgebaut.

Durch die Einlagerung der inselartigen Al-Hy-
droxy-Polymere verdndern sich die Eigenschaften
der ehemals aufweitbaren Dreischichtminerale: Sie
verlieren ihre Aufweitbarkeit und ihre Kontrahier-
barkeit bei K-Zufuhr. Hierzu gentigen bereits gerin-
ge Mengen an Al-Hydroxy-Polymeren (ca. !/, der
moglichen Zwischenschichtplitze). Die Kationen-
Austauschkapazitdt sinkt mit steigender Einlage-
rung.

Durch Behandlung mit NaOH, NaF oder Na-
Citrat (100°C) konnen die Al-Hydroxy-Polymere
gelost und die oben geschilderten Veridnderungen
riickgingig gemacht werden. Ahnliches bewirkt
eine Kalkung, falls die Tonteilchen nicht zu grof3
und der Chloritisierungsgrad nicht zu hoch ist.
Durch die pH-Erhohung werden die positiven La-
dungen der polymeren Al-Hydroxykationen neu-
tralisiert (OH/Al=3; Schichtladung=0), konnen
daher nicht mehr von den negativ geladenen Sili-
catschichten gebunden werden und verlassen den
Zwischenschichtraum.

Pedogene Chlorite treten naturgemifl nur in
sauren Boden auf, weil nur in diesen geniigend Al
freigesetzt wird. Die giinstigsten Bedingungen fiir
die Einlagerung sind ein pH-Bereich von 4...5 und
ein nicht zu hoher Gehalt an organischer Substanz,
da diese das Al komplex bindet und so die Einlage-
rung verhindert. Bei noch tieferem pH hydroxyliert
das Al auch zwischen den Silicatschichten nicht
mehr, es bilden sich keine Al-Hydroxy-Polymere

mehr, die Bdden konnen ,,dechloritisiert® werden
(Podsolierung).

2.2.4.7 Palygorskit und Sepiolit

Die beiden Mg-reichen, trioktaedrischen Tonmine-
rale Palygorskit und Sepiolit bestehen aus 2:1-Sili-
catschichtbindern, die um eine Schichtdicke senk-
recht zur Schichtebene gegeneinander versetzt sind.
Beide Minerale unterscheiden sich lediglich durch
die Breite der Bénder (Palygorskit 5 Oktaeder, Se-
piolit 8 Oktaeder pro Band). Diese Bandstruktur
kommt duflerlich in der Faserform der Kristalle zum
Ausdruck. Zwischen den Béndern liegen Kanile, die
mit H,O-Molekiilen gefiillt sind. Die Oktaeder sind
vorwiegend mit Mg besetzt, z.T. jedoch auch mit
Al, Fe und Ti. Der negative Ladungsiiberschuss ist
gering. Beide Minerale bilden sich im alkalischen
Bereich und/oder in salzhaltigen Béden. Man findet
sie deshalb hauptsédchlich in Boden der Halbwiisten
(Kap. 8).

2.2.4.8 Allophan, Imogolit und
Hisingerit

Allophane sind wasserreiche, sekundire Alumini-
umsilicate mit einem Si/Al-Molverhiltnis von 0,5...
1,0, z.T. bis 4, die vor allem bei der Verwitterung
(Kap. 8) vulkanischer Gliser (Kap.2.4.2) in feuch-
ten Klimaten entstehen. Sie bestehen aus winzigen
Hohlkugeln mit 3,5...5nm &duflerem Durchmesser
und ca. 0,7..1 nm starken Winden (Abb.2.2-12).
Die Winde der Hohlkugeln bestehen aus einer gebo-
genen Al-O-OH-Oktaederschicht, an deren Innen-
seite unvollstandige Si-O-OH-Tetraederschichten
tber O-Briicken gebunden sind. Die Kristallord-
nung erstreckt sich im Gegensatz zu den anderen
Tonmineralen nur tiber den Bereich der sehr klei-
nen Hohlkugeln (Nahordnung), sodass die Allo-
phane lange Zeit als amorph angesehen wurden. Al-
reiche Allophane (Si/Al=0,3...0,4) werden wegen
ihrer Ahnlichkeit mit Imogolit als Proto-Imogolit-
Allophan bezeichnet. Der sehr seltene Hisingerit
enthalt statt AlFe in der Oktaederschicht.

Eine eindimensionale Fernordnung besitzt dage-
gen der Imogolit, denn er besteht aus mehreren pm
langen, feinsten Rohren mit 1 nm innerem und 2 nm
duflerem Durchmesser. Die Auflenseite der Rohren
bildet eine dioktaedrische Al-Hydroxidschicht, die
nach innen iiber O-Briicken mit einer unvollstian-
digen Schicht aus Si-O,OH-Tetraedern verkniipft
ist. Die duflere Oberflache der Rohren wird daher



2.2 Minerale

Abb. 2.2-12 Fadenartige Strukturen von Imogolit, Bw-
Horizont eines Andosols in Island (Aufn. M. ZAREI).
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Abb. 2.2-13 Struktur des Imogolits: Querschnitt durch
eine Imogolitrohre. Die jeweils kleineren Bausteine lie-
gen etwas unterhalb, die groBeren oberhalb der Zei-
chenebene.

durch Al-OH-Gruppen, die innere durch Si-OH-
Gruppen gebildet (Abb. 2.2-13). Hieraus ergibt sich
die Strukturformel zu (HO), AL,O,SiOH, entspre-
chend der Abfolge von auflen nach innen, und ein
Si/Al-Verhaltnis von ca. 0,5.

2.2.4.9 Wechsellagerungsminerale

Die Tonmineralkristalle der Boden haben hiufig
verschiedene Elementarschichten, die in regelmafii-
ger oder unregelmifliger Weise aufeinander folgen
(Abb. 2.2-14). Solche Minerale nennt man Wech-
sellagerungsminerale. Bei unregelmifligen Wech-
sellagerungen, die in Boden haufiger auftreten als

i 500 A

Abb. 2.2-14 Schnitt durch einen aufgeweiteten Smec-
tit mit 1,0...1,8 mm Wechsellagerung aus dem Bwk-
Horizont eines Calcic-Luvisols aus Lanzarote (Aufn.
M. ZAREI).

regelmiflige, konnen die relativen Anteile der Ele-
mentarschichten in einem weiten Bereich schwan-
ken. Hierzu gehoéren solche zwischen Chlorit und
Vermiculit oder zwischen Illit und Smectit, die
meist durch partielle Verwitterung von Chlorit bzw.
Illit entstehen. Auch zwischen Kaolinit und Smectit
kommen Wechsellagerungen vor. Die selteneren, re-
gelméBigen Wechsellagerungen - z. B. im Verhaltnis
1:1 - bilden sich bei der Umwandlung von Biotit zu
Vermiculit (Hydrobiotit) bzw. von Chlorit zu Smec-
tit (Corrensit) durch Verlust des Zwischenschicht-K
oder der Hydroxidschicht in jeder zweiten Elemen-
tarschicht. Es konnen sich jedoch auch bereits bei
der Bildung der Tonminerale aus der Losung Si-
licatschichten unterschiedlicher Ladung zu einem
Kristall mit Wechsellagerung zusammenfiigen.

Die Eigenschaften der Wechsellagerungsmine-
rale ergeben sich aus der Art und dem Anteil der
Komponenten. Generell sind die Wechsellagerungs-
minerale aber Uberginge, die reaktiver sind als
reine Tonminerale.

2.2.5 Bildung und Umwand-
| lung der Tonminerale

2.2.5.1 Veranderung der Zwischen-
schicht-Besetzung

Unter den Schichtsilicaten sind die Glimmer Mus-
kovit und Biotit sowie die primdren Chlorite fiir
die Tonmineralbildung am wichtigsten (Niederbud-
de 1996). Das Charakteristische dieser Umwand-
lungen ist, dass die Silicatschichten selbst — wenn
auch nicht unverindert - erhalten bleiben, wihrend
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die Besetzung im Zwischenschichtraum verdndert
wird. Unterstiitzt durch mechanische Zerkleinerung
werden vom Rand her K*-Ionen aus den Glim-
mern herausgelost und durch andere Kationen wie
Ca?* und Mg?* ersetzt, die als hydratisierte Zwi-
schenschichtkationen nicht wie das K*-Ion in die
napfartigen Vertiefungen der O-Sechserringe hin-
eingezogen werden, sondern gegen andere Katio-
nen austauschbar bleiben. Am Rand der Kristalle
entstehen dadurch zunidchst teilweise aufgeweitete,
bei stirkerem K-Verlust vollkommen aufgeweitete
Schichten (Abb. 2.2-15).

Die Aufweitung wird dadurch erleichtert oder
erst ermdglicht, dass die negative Schichtladung
abnimmt. Bei den Fe?*-haltigen Glimmern (Bio-
tit) ist dies eine Folge der Oxidation von Fe** zu
Fe**, d.h. durch Zunahme an positiver Ladung. Die
Abnahme der negativen Ladung ist i.d.R. jedoch
geringer als das Ausmafl der Fe?*—Fe*"-Oxidation,
weil sich Fe?*~OH-Gruppen z. T. durch H*-Abgabe
in Fe**-~O-Gruppen umwandeln, also nicht nur die
positive, sondern auch die negative Ladung ansteigt
und/oder ein Teil des oktaedrischen Fe’* und Mg?*
ausgestof8en (Fe) oder austauschbar gebunden (Mg)
wird. Bei den dioktaedrischen Glimmern nimmt
die negative Ladung wahrscheinlich durch O—OH-
Umwandlung ab.

Am Ende dieses Prozesses steht dann ein voll-
kommen K-freies und aufgeweitetes Tonmineral,
das je nach Ladungshohe ein Vermiculit oder Smec-
tit ist. In analoger Weise wandeln sich primire
Chlorite in Vermiculit oder Smectit um, indem ihre
(Mg,Fe,Al)-Hydroxidschicht durch Protonierung
herausgelost wird.

Die Umwandlung der Glimmer in aufweitbare
Dreischichtminerale verlduft im Boden umso ra-
scher, je tiefer der pH-Wert und je weiter die K-
Konzentration der Bodenlosung absinkt; die Gleich-
gewichtslosung betrigt beim Biotit 10...15 mg K1,

Abb. 2.2-15 Schema eines Glimmers
mit einer nicht aufgeweiteten, einer
randlich aufgeweiteten und einer durch-
gehend aufgeweiteten vermiculitischen
oder smectitischen Schicht.

beim Muskovit ca. 0,01 mgK1!. Dies zeigt, dass
Biotit viel leichter verwittert ist als Muskovit.
Pflanzenwurzeln und K-fixierende Tonminerale
konnen die K-Konzentration so stark absenken,
dass Biotit in relativ kurzer Zeit in Vermiculit
tibergeht (NAHON 1991).

2.2.5.2 Neubildung aus Zerfalls-
produkten von Silicaten

Bei der chemischen Verwitterung konnen Feldspite,
Pyroxene, Amphibole, Olivine aber auch Schicht-
silicate in ihre ionaren Einzelbestandteile zerfal-
len. Die Neubildungen konnen entweder innerhalb
(Pseudomorphose) oder in unmittelbarer Néhe des
Ausgangsminerals, aber auch nach Verfrachtung der
Verwitterungsprodukte in anderen Boden oder in
Gewissern (Fliisse, Seen, Meere) entstehen.

Enger rdumlicher Kontakt zwischen verwittern-
dem und neu gebildetem Mineral lisst erkennen,
dass strukturverwandte Teile {ibernommen werden
konnen. Ein solcher Vorgang ist bei Feldspdten als
Gerdstsilicaten unwahrscheinlich, weil bei deren
Umwandlung, z.B. zu Kaolinit, tetraedrisches Al
in oktaedrisches iibergehen und hierdurch der (Si,
Al)-Tetraederverband aufgelost werden muss; die
strukturelle Verwandtschaft ist also, im Gegensatz
zu den priméren Phyllosilicaten (Glimmer, Chlori-
te), gering.

Welche Tonminerale sich unter gegebenen Be-
dingungen bilden, ldsst sich aus dem pH und der
Zusammensetzung der Losung sowie den Loslich-
keitsprodukten der einzelnen Minerale mithilfe von
Stabilitatsdiagrammen (Abb. 2.4-3) ableiten. Sie las-
sen erwarten, dass sich im neutralen bis schwach
alkalischen Milieu und hoher Konzentration an Si
und Mg Smectit, bei héherer K-Konzentration Illit,
im sauren Bereich bei mafliger Si-Konzentration

vollig
aufgeweitet

randlich
aufgeweitet

nicht
aufgeweitet

@ nicht -austauschbare K-lonen —~ Wassermolekiile
O austauschbare Kationen



2.2 Minerale

1

Kaolinit und bei sehr geringer Si-Konzentration
(< 10> mol 1) kein Silicat mehr, sondern nur noch
Gibbsit bildet. Smectit und Gibbsit schlieflen sich
demnach gegenseitig aus. Dies stimmt mit Beobach-
tungen in der Natur haufig tiberein (s. Kap. 2.4.4).
Bei der Tonmineralneubildung wird Fe meist in se-
parater Form als Oxid ausgeschieden, da diese sehr
schwer l6slich sind.

2.2.5.3 Tonmineralumwandlung

Die bei der Verwitterung vom Gestein zum Boden
entstandenen oder aus ihm stammenden Tonmi-
nerale konnen sich weiter umwandeln, weil sich
bei fortschreitender Verwitterung die Bedingungen
gerichtet dndern. So nimmt z. B. in Béden humider
Gebiete der Versauerungsgrad mit der Zeit zu. Dies
hat zur Folge, dass aus verschiedenen Mineralen Alu-
minium freigesetzt und zwischen die Schichten auf-
geweiteter Dreischichtminerale eingelagert werden
kann und diese so zu pedogenen Chloriten werden.
Enthilt das Ausgangsgestein neben Biotit Vermiculi-
te, so konnen diese aus dem entkalisierenden Biotit
K* aufnehmen und zu Illiten werden (Illitisierung).
Bei lang anhaltender tropischer Verwitterung sinkt
die Si-Konzentration so stark ab, dass der zunichst
gebildete Smectit, wie aus dem Stabilititsdiagramm
(Abb. 2.4-3) ablesbar ist, in Kaolinit, im Extremfall
sogar in Gibbsit tibergeht (Desilifizierung, Kap. 8).
Allophan und Imogolit wandeln sich im Laufe der
Zeit in die besser kristallisierten Minerale Kaolinit
und Halloysit um. In Abbildung 2.2-16 sind die

beschriebenen Bildungs- und Umbildungspfade von
Tonmineralen zusammengefasst.

| 2.2.6 Oxide und Hydroxide

Minerale dieser Gruppe konnen sowohl primérer
wie sekunddrer Entstehung sein. Das hiufigste Oxid
in Gesteinen und Bdden ist der Quarz. Dagegen
sind die Oxide und Hydroxide des Al, Fe und Mn
sowie ein Teil der Oxide des Si und Ti iiberwiegend
charakteristische Verwitterungsneubildungen, also
sekundérer Entstehung und daher in den meisten
Bdden und Sedimenten enthalten. Die Metalle sind
in primdren Mineralen iiberwiegend in Silicaten
gebunden und werden bei der Verwitterung durch
Hydrolyse und Protolyse freigesetzt (Stanjek 1997
und 1998, Waychunas 1991). Dabei werden ihre
Silicat-(SiO,) Liganden gegen O- und OH-Liganden
ersetzt (M = Metall):

]-M-0O- §i -+ H,0 —=I]-M-OH +HO- Si-O
(GL 1)

Die Affinitit zu den neuen Liganden steigt mit
steigender Ladung und sinkender Grofie des Me-
tallkations. Oxidieren Metalle bei der Freisetzung
aus silicatischer Bindung, wie z. B. Fe?* und Mn**,
verstdrkt sich ihre Neigung zur Oxidbildung, wih-
rend sich diejenige zur Bildung von Tonmineralen
abschwicht. Die Liste der Oxidminerale, die in Ge-
steinen und Béden vorkommen, spiegelt eine grofle
Vielfalt wider (Tab. 2.2-7).

-(Na,K,Mg,Ca,Si)

+M2+ +2K +Al
Zerkleinerung E
Glimmer T» Mt Vermiculit sekundéarer Chlorit
2+ ;
K MT ok -Al
Chlorit (primér) » \ A
-Mg, -Fe +Mg,+Ca
K Kaolinit
Fgﬁ%ﬁg > Smectit ’/<
Pyribole Zerfalls- it SiM
Ve, Qin produkte Kaolinit, Gibbsit, Goethit, Hamatit
ulk. Glaser

? ? Allophan, Imogolit

-Si Halloysit

Abb. 2.2-16 Bildungs- und Umbildungspfade der Tonminerale (M = Metallkation)
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Tab. 2.2-7 Die Oxid-, Oxihydroxid- und Hydroxidminerale von Si, Al, Fe, Mn und Ti in Gesteinen und Boden.

Element Name Formel Farbe

Si [Quarz]? Sio, farblos
Opal Si0, - n H,0 farblos
[Cristobalit] Sio, farblos

Al Gibbsit y-Al(OH), farblos
(Bohmit)®) y-AIOOH farblos
(Diaspor) a-AIOOH farblos
(Korund) a-Al,0,4 farblos

Fe Goethit a-FeOOH gelbbraun (7,3...1,6Y)
Lepidokrokit y-FeOOH orange (4,9YR...7,9YR)
Hamatit a-Fe,0,4 rot (3,5R...4,1YR)
Maghemit y-Fe,04 braunrot (6,2YR...9,4YR)
[Magnetit] Fe;0, schwarz
Ferrihydrit 5 Fe,05 - 9 H,0 rotbraun (2,8YR...9,2YR)
{Schwertmannit}® Feg04(OH)(SO, orange (6,2YR...0,3Y)

Mn Vernadit y-MnO, - n H,0 schwarzbraun
Birnessit? (Mn$*Mn4%)0,4 - R (H,0), schwarzbraun
Lithiophorit®) [AL,Li(OH),] [Mng¢*Mn3*0,,] schwarzbraun
(Pyrolusit) MnO, schwarzbraun

Ti Anatas Tio, hellschwarz
[Rutil] TiO,

Fe +Ti [limenit] FeTiOg schwarz ?
Pseudorutil Fe, Ti309_(OH)3,

3 [ ] meist nur lithogen; ® () in Boden selten; © { } haufiger in Bergbauhalden; ¢ das Zwischenschichtkation R (= Na,
K, Ca) ist umgeben von Wassermolekiilen; ® in Boden ist Li/Al < 0,5

2.2.6.1 Siliciumoxide

Das weitaus wichtigste Si-Oxid in der Erdkruste ist
der Quarz (SiO,). Er ist zum grofleren Teil mag-
matischer und metamorpher Entstehung (primérer
Quarz), zum kleineren Teil in Béden entstanden. Mit
12 Vol.-% ist er am Aufbau der Lithosphire beteiligt
(Tab. 2.2-1). Er hat eine Dichte von 2,65 g cm™, einen
muscheligen Bruch und ist meist farblos bis weif3.
Quarz besteht ausschliefllich aus SiO,-Tetraedern,
die vollstandig zu einer Geriiststruktur vernetzt sind.
Auf jedes Si**-Ion kommen daher 4 halbe O*-Ionen;
dies ergibt die Formel SiO,. Die Gertiststruktur tragt
wesentlich zur hohen Hirte (Ritzhirte 7 auf der
Mohs-Skala von 1 bis 10) und Verwitterungsresis-
tenz bei, sodass Quarz bei der Verwitterung und bei
Transportprozessen angereichert wird (Headnay et.
al 1994, Dixon und Weed 1989).

Als zweite SiO,-Modifikation findet sich in vul-
kanischen Gesteinen und deren Boden Cristobalit.

Der in Boden und Sedimenten haufig auftretende
Opal, SiO, - nH,0, ist ein Gemisch von amorphem
SiO,, schlecht kristallisiertem Cristobalit und Tri-
dymit, einer weiteren SiO,-Modifikation. Der H,O-
Gehalt des Opals betrigt je nach Alterungsgrad
meist 4...9 %, seine Dichte 2,1...2,2gcm™.

In den Tropen und Subtropen kann aus der Ver-
witterung stammendes Si als Quarz oder Opal in
Senkenbdden angereichert werden. Si-Verhirtungen
werden Silcrete genannt (Kap. 8). In vielen anderen
Boden ist Opal biogenen Ursprungs. Oberboden
enthalten bis zu mehrere Prozent Opal, der mannig-
faltig geformt ist. Dieser sog. Bio-Opal entstammt
entweder dem Stiitzgewebe von Pflanzen (Phytoli-
the), vor allem von Grisern, oder den Nadeln von
Kieselschwimmen. Getreidestroh enthilt 1...1,5%
und Griéser ~5Masse-% SiO,. Die pflanzenspezifi-
sche Form der Bio-Opalteilchen (z.B. Leisten oder
Spiefe) gibt oft Hinweise auf die Entstehungsge-
schichte der Boden.
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Von dem bei der Verwitterung freiwerdenden Si
wird der grofite Teil zur Bildung sekundérer Silicate
verwendet. Nur ein kleiner Teil fillt als pedogenes
Si-Oxid aus. Es entsteht aus dem gelosten Si, das
als Orthokieselsdure H,SiO, (auch als Si(OH), for-
muliert) in der Losung vorliegt. Bei hoherer Kon-
zentration und im pH-Bereich von 5...7 neigt die
Kieselsdure zur Polymerisation und ihre Loslichkeit
nimmt ab. Schlieflich bildet sich ein wasserreiches,
amorphes Si-Oxid, das tiber Opal langsam zu mehr
oder weniger gut geordnetem Cristobalit, Tridymit
oder Quarz wird. Dabei nimmt die Loslichkeit von
ca. 60 auf 1,4...3,3 (Quarz) mgSil™ ab. Die Los-
lichkeit des Bio-Opals liegt bei 2...9mgSil™!. Die
Polymerisation kann durch Adsorption des Si an
andere Minerale, z. B. Fe- und Al-Oxide, verhindert
werden. Die Loslichkeit der Si-Oxide ist im Bereich
von pH2...8 anndhernd unabhingig vom pH. Ab
pH 8...9 depolymerisieren sie jedoch zu Silicat-An-
ionen und die Loslichkeit steigt.

Die Si-Konzentration der Bodenlosung liegt
meist zwischen der Loslichkeit des amorphen SiO,
und des Quarzes. Dessen Bildung ist daher thermo-
dynamisch zwar moglich, jedoch kinetisch wegen
der hohen Kristallisationsenergie gehemmt. Quarz
als Neubildung wurde deshalb in Béden nur selten
nachgewiesen.

2.2.6.2 Aluminiumoxide

Unter den kristallisierten Al-Hydroxiden, die in
Boden auftreten, herrscht Gibbsit (AI(OH);) bei
weitem vor. In ihm bilden die Al**-Ionen mit sechs
OH -Tonen Oktaeder, die tiber gemeinsame OH™-
Ionen zu Schichten verbunden sind, in denen 2/,
der Oktaederzentren mit Al besetzt sind. Die Kris-
talle bestehen aus Stapeln solcher Al-OH-Okta-
ederschichten und bilden haufig sechseckige Ta-
felchen oder Stengel von Ton- oder Schluffgréfie
(Abb. 2.2-17).

Auflerdem entstehen bei der Verwitterung zwei
AIOOH-Formen, der Diaspor und der Bohmit, die
vor allem in Bauxiten (Aluminiumerz) vorkommen
und die gleiche Kristallstruktur (Isotypie) besitzen
wie die beiden Fe-Oxide Goethit bzw. Lepidokrokit
(s. Kap.2.2.6.3).

Korund (ALQ,) ist meist lithogener Entstehung,
und wurde auch in tropischen Béden, vermutlich
bei Branden, gebildet.

Gibbsit bildet sich durch langsame Hydrolyse
des bei der Verwitterung von Al-haltigen Silicaten
(Feldspite, Glimmer, Tonminerale u.a.) freigesetz-
ten Al; jedoch nur dann, wenn, wie in manchen

Abb. 2.2-17 Gibbsitkristalle auf einem Quarz (Ferralsol
in Nordthailand, Aufnahme M. ZAREI).

Bdden der Tropen, die Si-Konzentration durch star-
ke Desilifizierung unter 0,5mgSil™! absinkt und
daher nicht mehr zur Tonmineralbildung ausreicht
(ADD. 2.4-4). Hierbei konnen z. B. Plagioklase direkt
in Gibbsit umgewandelt werden. In analoger Weise
entsteht Gibbsit bei fortschreitender Desilifizierung
aus Tonmineralen.

In sauren Boden des gemifligt-humiden Klimas
bildet sich aus dem freigesetzten Al kein Gibbsit,
denn offenbar scheint die Bildung von Al-Silicaten
(Tonmineralen) oder Al-Sulfaten, von Hydroxy-
Al-Polymeren im Schichtzwischenraum aufweit-
barer Dreischichttonminerale, von Al-Komplexen
mit Huminstoffen oder von amorphem Al-Hyd-
roxid bevorzugt zu sein. Aus der Zusammenset-
zung von Bodenlésungen und den Loslichkeiten
dieser Verbindungen ist hdufig auf amorphes Al-
Hydroxid oder auf Al-Hydroxy-Sulfate (z. B. Alunit,
KAl (SO,),(OH)oder Jurbanit, AISO,(OH) - 5 H,0)
geschlossen worden; eine direkte Identifizierung
dieser Verbindungen gelang bisher nicht.

Aus dem Loslichkeitsprodukt K, =a, - aoy
(a= Aktivitit) des Gibbsits (ca. 10-3*) ergibt sich bei
einem pH-Wert von 5 eine Al-Konzentration von
nur ca. 3mgAll™. Die amorphe Form ist um 1 bis
2 GroBenordnungen loslicher (K, ~107). Da die
Loslichkeit jedoch mit sinkendem pH um drei Zeh-
nerpotenzen pro pH-Einheit ansteigt, ist Gibbsit im
stark sauren Bereich nicht mehr stabil.

2.2.6.3 Eisenoxide

Der grofdte Teil des Eisens aus den Mineralen wird
bei der Verwitterung in Fe(IIT)-Oxiden und nicht,
wie beim Al, in Tonmineralen gebunden. Da das
Eisen in den priméren Mineralen (Biotit, Amphi-
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bol, Pyroxen, Olivin, Magnetit) meist zweiwertig
ist, wird es vom Sauerstoff der Atmosphire in Ge-
genwart von Wasser oxidiert und aus silicatischer
Bindung freigesetzt. Das Fe** hydrolysiert schon am
Ort der Verwitterung zu Fe(III)-Oxiden (s. GL 7 in
Kap. 2.4.2.3), die die Boden gleichméf3ig braun oder
rot firben (Cornell und Schwertmann 1996). Das
Verhiltnis von oxidischem zu Gesamteisen (kor-
rigiert um die Fe-Oxide im Gestein) ist daher ein
Maf fiir den Verwitterungsgrad der Boden. Es liegt
bei 0,2-0,3 in jungen Boden aus pleistozinen Sedi-
menten und bei 0,8-0,9 in alten Boden der humi-
den Tropen. Als sehr stabile Verwitterungsprodukte
(s. Kap.2.4.4) bleiben die Fe-Hydroxide im Boden
erhalten, solange aerobe Verhiltnisse herrschen.
Unter anaeroben Bedingungen werden sie bei der
mikrobiellen Oxidation von Biomasse (vereinfacht
zu CH,0) reduziert, d. h. sie dienen als Elektronen-
akzeptor (Kap. 4.). Dabei werden sie gelost:

4 FeOOH + CH,O + 8H* — 4 Fe** + CO, + 7 H,0
(Gl 2)

Das Fe?* wandert entlang eines Redoxgradienten im
cm- bis km-Maf3stab, bis es aerobe Bereiche erreicht,
wo es erneut oxidiert und als Fe(III)-Oxid ausgefallt
wird. Hierdurch entstehen lokale, z. T. verhirtete Fe-
Oxidanreicherungen in Form von Flecken, Konkre-
tionen und Horizonten (Ferricrete, Kap. 8.2.6.2).
Der Gehalt an Fe-Oxiden liegt in B6den, in de-
nen die Fe-Oxide gleichmiflig verteilt sind, meist
im Bereich von 0,2...20 %; er hingt insbesondere
von der Kornung (Sand < Ton), vom Ausgangsge-
stein und vom Stadium der Pedogenese ab. In An-
reicherungszonen, wie Rostflecken, Konkretionen
und Ferricreten kann er bis auf 80...90 % ansteigen.
Die Bedeutung der Eisenoxide fiir den Stoffhaus-
halt von Béden und Landschaften liegt einerseits
darin, dass sie bei ihrer Entstehung Spurenelemente

einbauen kénnen wie z. B. Chrom und Vanadium,
zum anderen binden sie Anionen wie Phosphat,
Arsenat, Chromat, Selenit, aber auch Schwermetalle
fest an ihre Oberflidche und verringern deren Mobi-
litdt in Boden (s. Kap. 5 und 9).

a) Formen und Eigenschaften

Die beiden haufigsten Fe(III)-Oxide der Boden
und Gesteine (Tab.2.2-7) sind der meist nadel-
formig ausgebildete Goethit (a-FeOOH) und der
in sechseckigen Bléttchen kristallisierende Hamatit
(a-Fe,0,). Weniger hdufig, aber keineswegs selten,
sind Lepidokrokit (y-FeOOH), der meist stark ge-
lappte oder gezahnte Blittchen oder Leisten bildet,
Maghemit, die ferrimagnetische Form des Fe,O;,
und der sehr schlecht kristallisierte, wasserhaltige
Ferrihydrit (frither: amorphes Fe(III)-Hydroxid),
der meist als Aggregate aus nur 2-5nm grofien
Kristdllchen vorliegt. In vielen Gesteinen kommen
geringe Mengen an lithogenem Magnetit (Fe,0,)
vor, der relativ schwer verwittert. AufSerdem existie-
ren blaugriin gefiarbte Fe(ILIII)-Hydroxide, die sog.
Griinen Roste, die unter anaeroben Bedingungen
entstehen und zur blaugriinen Farbe von Gr-Hori-
zonten in Gleyen beitragen kénnen.

Der einzige Strukturbaustein der haufigsten
Fe(IIT)-Oxide ist ein Oktaeder, in dem das zentrale
Fe**- von sechs O%- oder von drei O*- und drei
OH -Tonen umgeben ist. Die einzelnen Minerale
unterscheiden sich lediglich darin, wie die Oktaeder
rdaumlich verkniipft sind (Abb.2.2-18). Grundmo-
tiv der Hamatitstruktur sind zwei FeO,-Oktaeder,
die drei Sauerstoff-Ionen gemeinsam haben. Diese
Doppeloktaeder sind tiber Kanten (d.h. je zwei ge-
meinsame O? -Ionen) dreidimensional miteinander
verkniipft. Im Goethit sind FeO,(OH),-Oktaeder
iiber Kanten zu Doppelketten und diese tiber Ok-
taederecken (d.h. iiber ein gemeinsames O* -Ion

Abb. 2.2-18 Oktaedermodelle von Goethit (links), Lepidokrokit (Mitte) und Hamatit (rechts). Die kleineren Kugeln

sind H*-lonen.
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und H*-Briicken) verkniipft. In Lepidokrokit bilden
die Doppelketten tiber Oktaederkanten Zick-Zack-
Schichten, die durch H*-Briicken zusammengehalten
werden. In bodenbiirtigen Goethiten und Hédmatiten
ist sehr haufig ein Teil der Fe**-Ionen durch Al**-Io-
nen isomorph ersetzt (bei Goethit bis zu '/;, bei Hi-
matit bis zu !/; des Fe**). Da die Al**-Ionen kleiner
sind als die Fe**-Ionen (Tabelle 2.2-2), ist auch die
Elementarzelle der Al-substituierten Fe(III)-Oxide
etwas kleiner als die der reinen Minerale.

Alle Fe(IIT)-Oxide sind sehr schwer 16sliche Ver-
bindungen. Die Léslichkeitsprodukte ap** - (agy)?
des Goethits und Hématits liegen bei 10742...107%,
des Lepidokrokits bei etwa 1074 und die des Fer-
rihydrits bei 107%...107%°. Charakteristisch fir die
Fe-Oxide der Boden ist, dass sie wegen ihrer sehr
niedrigen Loslichkeit und wegen kristallisations-
behindernder Substanzen in der Bodenlésung nur
sehr kleine Kristalle (Nanoteilchen) bilden (Goethit
und Héamatit 10...100 nm, Ferrihydrit 2...5nm). Sie
haben daher eine sehr grofie spezifische Oberfliche
(50...200 m? g™!) und konnen auch bei geringen Ge-
halten deutlich zur Gesamtoberfliche der Boden-
substanz beitragen.

b) Vorkommen und Bildung

Die Mineralform und die Eigenschaften der Eisen-
oxide zeigen in vielfiltiger Weise die Bedingungen
der Pedogenese an. Wegen seiner hohen Stabilitit
ist Goethit in Boden aller Klimabereiche verbreitet
und damit das haufigste pedogene Fe-Oxid. In Ab-
wesenheit von Himatit gibt er den Boden die typisch
gelb- bis rostbraune Farbe. Die Bildungsbedingun-
gen der Fe-Oxide in Boden konnen sowohl aus Ge-
lindebeobachtungen als auch aus Syntheseversuchen
im Labor erschlossen werden. Als Ausgangsform
des Eisens kommen sowohl Fe?* als auch Fe** in
Betracht, die beide nicht als nackte Ionen vorliegen,
sondern zundchst mit sechs Wassermolekiilen um-
geben sind. In einem ersten Schritt dissoziiert eines
dieser Wassermolekiile ein Proton ab und verringert
somit die Ladung der gelosten Spezies. Diesen (re-
versiblen) Reaktionsschritt, der sowohl bei Fe?* als
auch bei Fe** ablduft, nennt man Hydrolyse:

[Fe(OH,)]** + H,0 <> [Fe(OH,),OH]** + H,0*
(GL 3)

Die jetzt niedriger geladenen Monomere dimerisie-
ren gemif:

2 [Fe(OH,),OH]* & Fe,[(OH,),OH]3* (Gl 4)

und polymerisieren dann unter Bildung von —Fe-
OH-Fe- und -Fe-O-Fe-Bindungen zu kristallinen
Eisenoxiden:

nFe,[(OH,);OH],* + 4n H,0 < 2n FeOOH
+4nH,0" (Gl 5)
Welches Oxid dabei entsteht, hingt u.a. von der
Rate ab, mit der die niedermolekularen Bausteine
angeliefert werden, und ob die Kristallisation durch
Losungsbestandteile gestort wird. Bei schneller An-
lieferung und/oder starker Storung bildet sich der
schlechtkristalline Ferrihydrit, z.B. bei schneller
Oxidation Fe?*-haltiger Wisser oder bei Gegenwart
organischer Verbindungen wie in B-Horizonten
von Podsolen. Auch die Oxidation des Fe?* durch
chemolithotrophe Bakterien (z.B. Spezies der Gat-
tungen Leptothrix, Crenothrix oder Gallionella)
fihrt haufig zu Ferrihydrit, der die abgestorbenen
Zellen vollig tiberkrusten kann oder schleimartig
auftritt. Ferrihydrit kommt in Seeerzen, Rasenei-
sensteinen und in B-Horizonten von Podsolen vor.
Generell kann Ferrihydrit als junges Fe-Oxid be-
zeichnet werden; in ilteren, stirker entwickelten
Boden fehlt er.

Als bakterielles Oxidationsprodukt des Pyrits
tritt in sulfatsauren Grubenwidssern und Bdden
(acid sulfate soils) der orange-farbene Schwert-
mannit, Fe;O,(OH),SO,, auf. Er ist strukturell mit
Akaganeit, f-FeOOH, verwandt, enthdlt aber statt
Chlorid vermutlich Sulfat im Tunnel.

Wird das Fe mit geringer Rate angeliefert, wie
z.B. bei der Verwitterung Fe?*-haltiger (mafischer)
Silicate, so entsteht der besser kristalline Goethit.
Bei der Oxidation des Fe** wird Goethit durch
Carbonat-Ionen gefordert. Da es alle Ubergiinge des
Bildungsmilieus in Béden gibt, sind Ferrihydrit und
Goethit im geméfigten Klima haufig vergesellschaf-
tet; dies auch deswegen, weil Ferrihydrit als weniger
stabiles Oxid sich im Laufe der Zeit tiber die Losung
in Goethit umwandelt. Dies wird durch am Ferri-
hydrit sorbierte Stoffe wie Silicat und organische
Molekiile verzogert.

Himatit kommt weit verbreitet und eng verge-
sellschaftet mit Goethit in Boden der Tropen und
Subtropen vor, die ihm ihre rote Farbe verdanken
(s. Tab. 2.2-7). Syntheseversuche unter bodennahen
Bedingungen zeigen, dass sich Ferrihydrit in zwei
parallelen Reaktionen zu Héamatit und zu Goethit
umwandelt. Isotopenversuche ergaben ferner, dass
beide Reaktionen iiber die Losung ablaufen, Wasser
also notwendig ist. Himatit wird gegeniiber Goethit
durch geringere Wassergehalte und héhere Tempe-
ratur geférdert. Die Goethit-Bildung hingegen wird
gefordert mit steigender Entfernung vom Loslich-
keitsminimum des Ferrihydrits, das im neutralen
Bereich (pH 6-8) liegt und mit dem Ladungsnull-
punkt zusammenfllt.
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Wegen ihrer hohen Stabilitit wandeln sich Goe-
thit und Hématit in B6den nicht direkt durch
De- bzw. Rehydroxylierung ineinander um. Ha-
matit entsteht also nicht aus Goethit durch Was-
serabgabe (von Brinden abgesehen), Goethit auch
nicht durch Wasseraufnahme von Hamatit. Dage-
gen spricht nicht die Beobachtung, dass sich rote,
himatithaltige Boden der Tropen von oben her
in gelbbraune Boden umwandeln (Xanthisierung),
denn unter heute feuchteren Bedingungen wird
Hématit durch Reduktion oder Komplexierung

Deprotonierung

unter Mitwirkung von Mikroorganismen und or-
ganischer Substanz bevorzugt gelost und Goethit
bleibt zuriick.

Lepidokrokit entsteht vorwiegend durch lang-
same Oxidation von Fe?* bei geringer Carbonat-
Ionenkonzentration. Er ist gegeniiber Goethit zwar
metastabil, wandelt sich aber nur sehr langsam in
diesen um, sodass er iiber lingere Zeiten bestindig
ist. Er tritt vor allem in tonigen, carbonatfreien,
staunassen Boden in Form orangener Flecken oder
Bander auf (Kap. 7).
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Oxide mit:
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Abb. 2.2-19

Bildungs- und Umbildungspfade
der Eisenoxidminerale

(nach U. SCHWERTMANN).
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Bakteriell gebildeter Magnetit ist in grundwas-
serbeeinflussten Boden gefunden worden. Maghe-
mit entsteht entweder durch die Oxidation von
lithogenem Magnetit vor allem basischer Eruptiv-
gesteine oder durch Hitzeeinwirkung (Bridnde) auf
andere Fe(III)-Oxide in Gegenwart von organischen
Stoffen. Auf Brandwirkung deutet die Vergesell-
schaftung mit Holzkohle und Korund hin. Mag-
hemit ist vor allem in den Boden der Tropen und
Subtropen fein verteilt oder in Konkretionen weit
verbreitet, da hier Brinde hédufig sind. In der Ab-
bildung 2.2-19 sind die geschilderten Entstehungs-
und Umwandlungspfade der verschiedenen Eisen-
oxide skizziert.

Die Fe-Oxide spiegeln somit in vielféltiger Weise
die Bedingungen der Pedogenese wider. Besonders
gilt dies fiir das Goethit-Hématit-Verhaltnis in Bo-
den. So sind die Boden der geméfligten und kithlen
Klimate meist hdmatitfrei, wihrend viele (sub)tropi-
sche Boden neben Goethit auch Hamatit enthalten.
Boden-Hydrosequenzen dieser Gebiete enthalten
umso weniger Himatit, je feuchter sie sind. Sie sind
gleichzeitig Toposequenzen, in denen die héher ge-
legenen, trockeneren Béden rot, die tiefer gelegenen,
feuchten dagegen gelb sind. Auch innerhalb der Pro-
file selbst findet man haufig gelbe Oberbdden tiber
roten Unterbdden, ein Zeichen dafiir, dass sich im
humosen Oberboden solcher Boden kein Hamatit
bildet oder hilt. Lepidokrokit zeigt in Boden der ge-
mafigten Zone meistens ein reduzierendes, CaCO;-
freies Milieu an, Ferrihydrit die Anwesenheit von
Kristallisationsverzogerern (s. oben) oder schnelle
Oxidation des Fe?* in reduktomorphen Boden.

Auch das Ausmafd der Fe-Substitution durch Al
hingt mit dem Milieu der Pedogenese zusammen.
In sauren, stark verwitterten Boden (z. B. Ferralso-
len) ist die Al-Substitution des Goethits meist hoch
(bis zu !/, des Fe), in neutralen oder reduzierenden
Boden dagegen meist deutlich tiefer (<!/,). Auch
die rdumliche Nihe zu einer Al-Quelle (z.B. Ton-
minerale) spielt eine Rolle. SchlieSlich spiegelt auch
die Kristallinitit das pedogene Milieu wider. So
enthalten humose Boden des kiithl-feuchten Klimas
eher schlecht kristallisierten, mit Ferrihydrit verge-
sellschafteten Goethit, humusfreie, stark desilifizier-
te, oxidreiche Boden der Tropen dagegen eher gut
kristallisierten Goethit.

2.2.6.4 Titanoxide

Gesteine enthalten Ti in Silicaten und Oxiden; unter
Letzteren tberwiegen Rutil (TiO,), Ilmenit (Fe-
TiO;) und Titanomagnetit (= Fe, ,Ti;,O,). Das bei

der Verwitterung freigesetzte Ti entstammt primi-
ren, leicht verwitterbaren Silicaten (Biotit, Pyribo-
le), wihrend sich die schwer verwitterbaren Oxide
in Boden relativ anreichern. Titan wird bei der Ver-
witterung nicht nur untergeordnet in Tonminerale
eingebaut, sondern iiberwiegend als Anatas (TiO,)
ausgefillt, in dem das Ti z. T. durch Fe>* ersetzt ist.
Anatas lasst sich auch bei Raumtemperatur synthe-
tisieren. Bei der Verwitterung von Ilmenit entsteht
ein Fe-Ti-Oxid variabler Zusammensetzung, das
Pseudorutil genannt wird. Titanomagnetite verwit-
tern (oxidieren) zu Titanomaghemiten.

Der Ti-Gehalt in stark verwitterten Boden kann
bis tiber 1%, in manchen tropischen Boden auf Ti-
reichen Gesteinen sogar bis iiber 10 % ansteigen,
wihrend er in jungen Boden des gemifligten Kli-
maraums meist nur bei 0,1-0,6 % liegt.

2.2.6.5 Manganoxide

Bei der Verwitterung Mn-haltiger Silicate (z.B.
Biotite, Pyribole), wird das Mn?*" unter aeroben
Bedingungen iiberwiegend als schwarzbraunes bis
schwarz gefirbtes, schwerldsliches Mn(IV)-Oxid
gefdllt. Mn-Oxide treten in Boden, wie die Fe(III)-
Oxide, in Flecken, Teilcheniiberziigen (Mangans),
Konkretionen und Krusten auf.

Mineralogie und Chemismus der Mn-Oxide
(Tab. 2.2-7) sind vielfaltiger als die der Al- und Fe-
Oxide, weil sie neben vierwertigem Mn auch Mn**
und Mn?* enthalten kénnen und zum Ladungsaus-
gleich Kationen wie Li, Na, K, Ca, Ba, Al und Fe in
die Struktur aufnehmen. Die Mn-Oxide sind daher,
dhnlich wie die Tonminerale, hiufig nicht stochio-
metrisch zusammengesetzt.

Von den Oxiden wurden bisher nur wenige
in Boden sicher identifiziert. Sie gehoren den aus
MnOg-Oktaederschichten bestehenden Phylloman-
ganaten an, deren Schichtabstand 0,7 oder 1,0 nm
betragt. Das 0,7 nm-Mineral mit einer H,O-Schicht
heif3t Birnessit, die durch Einlagerung einer zweiten
H,O-Schicht auf 1nm aufgeweitete Form Buserit.
Die Substitution von Mn*" durch Mn*" und Mn*
erzeugt in den MnOg-Schichten negative Ladung, die
durch Kationen wie Na*, K*, Mg?* und Ca?* zwischen
den Schichten kompensiert wird. Im Lithiophorit
ist zwischen den MnO,-Schichten eine Li-Al-Hydro-
xidschicht eingelagert. Schlecht kristallisierte Formen
des Schichttyps werden Vernadit (3-MnO,) genannt.

Seltener treten in Boden die sog. Tunnelmanga-
nate auf, in denen die MnO,-Oktaederketten Tun-
nel verschiedener Grofle bilden, die austauschbare
Kationen und Wasser aufnehmen. Hierzu gehoren
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die MnO,-Formen Todorokit, der K-haltige Kryp-
tomelan, der Ba-haltige Hollandit und der in B6-
den seltene Pyrolusit.

Die Mn-Oxide haben wie die Fe-Oxide eine gerin-
ge Loslichkeit, konnen aber wie diese mikrobiell re-
duziert und damit gelost werden. Da Mn(IV)-Oxide
leichter reduzierbar sind als Fe(III)-Oxide (Kap. 4.3)
und Mn?* nur unter Mithilfe von Bakterien reoxidiert
wird, ist Mangan im reduzierenden Milieu mobiler.
Manganoxide kommen daher in Bden eher als se-
parate Anreicherungen und weniger vergesellschaftet
mit Eisenoxiden vor. Die Manganoxide besitzen eine
hohe Affinitit zu vielen Schwermetallen, insbesonde-
re zu Co, Ni, Pb und Zn und reichern diese an.

2.2.7 Carbonate, Sulfate,
| Sulfide und Phosphate

Das hidufigste Carbonat ist CaCO,, das als Calcit
(Kalkspat), seltener als Aragonit auftritt. Verbreitet
sind auch Carbonate mit mehreren Kationen, wie
Dolomit (CaMg(CO;),, 13,1 % Mg) und Ankerit,
CaFe(CO,),, der meist auch Mg und Mn enthilt.
Calcit und Dolomit sind die Hauptminerale der
Carbonatgesteine Kalkstein und Dolomit (Alaily
1996, 1998 und 2000).

In Boden werden Calcit und Dolomit meist vom
Gestein ererbt. Im unteren Teil von Bdden des
gemifligt humiden Bereiches bildet sich Calcit aus
gelostem Ca(HCO,),, das aus den oberen Profiltei-
len ausgewaschen wurde. Er kleidet Poren aus oder
tritt, wie haufig in Boden aus Loss, als Kalkkonkre-
tion (Losskindl) auf. Calcitische Ausfillungen aus
CaCO;-reichem Grundwasser nennt man Wiesen-,
Alm- oder Auenkalke. In semiariden Gebieten bil-
den sich Kalkkrusten, sog. Calcretes, aus. Dolo-
mitbildung (Dolocretes) ist bisher in Boden nur
vereinzelt beobachtet worden. Siderit (Eisenspat,
FeCO;) entsteht sowohl in Sedimenten als auch in
Bdden unter vorwiegend anaeroben Verhaltnissen,
z.B. in Niedermooren und in Vergesellschaftung
mit Goethit im Raseneisenstein.

Anhydrit (CaSO,) und Gips (CaSO,-2H,O0,
Hiérte 2) sind die Hauptbestandteile der Gipsge-
steine. Gips kommt in geringer Menge in vielen
Sedimenten und Boden, insbesondere der Trocken-
gebiete, vor. Er bildet sich dariiber hinaus als Oxida-
tionsprodukt von Sulfiden.

Als Oxidationsprodukt von Sulfiden findet man
z.B. in sulfatsauren Boden aufler Gips bei pH 2-3
ein K-Fe-Hydroxisulfat, den hellgelben Jarosit,
KFe,(OH),(SO,),.

Seltener ist das Vorkommen von Baryt (BaSO,).
Andere Salze, vor allem 16sliche Sulfate und Chlori-
de, in geringerem Ausmaf} auch Nitrate und Borate
des Na, K und Mg sind in marinen und kontinenta-
len Ablagerungen teilweise in grofler Menge (Salzla-
gerstitten), aber auch in Boden der Trockengebiete
anzutreffen.

Unter den Sulfiden sind die beiden Formen des
Eisendisulfids (FeS,) Pyrit und Markasit die hiu-
figsten Vertreter. Feinkorniges und daher schwarzes
FeS, ist in tonigen Sedimenten, die sich unter an-
aeroben Verhiltnissen gebildet haben, aber auch in
reduzierten Béden weit verbreitet und farbt sie dun-
kel. Eisenmonosulfid variabler Zusammensetzung
(Fe,_,S) und geringer Kristallinitdt ist meist eine
junge Bildung in anaeroben Sedimenten und Béden
und moglicherweise die instabile Vorstufe des Pyrits
(FeS+S—FeS,). In Sedimenten und auch Boden
konnen Sulfide wie Greigit (Fe,S,) auch direkt von
Bakterien gebildet werden. Besonders grof3 ist die
Vielfalt der Schwermetallsulfide (z.B. die des Cu,
Pb, Zn etc.).

Das wichtigste Phosphatmineral, aus dem der
Nihrstoff Phosphat primér in Pedo- und Biosphire
gelangt, ist Apatit, Ca;(PO,);(OH,ECO,). Er ist so-
wohl magmatischer als auch pedogener Entstehung.
Ein weiteres, haufig pedogenes Fe(II)-Phosphat, z. B.
in Niedermooren, ist Vivianit, Fe;(PO,),-8H,O0,
der an der Luft oberflichlich oxidiert und leuchtend
blau wird.

. 2.3 Gesteine

Gesteine sind feste oder lockere, natiirliche Mine-
ralgemenge der festen Erdkruste. IThr Mineralbe-
stand muss tiber eine gewisse rdumliche, geologisch
bedeutsame, Erstreckung gleichformig sein. Das
iibergeordnete Einteilungskriterium der Gesteine ist
ihre Genese. Die drei Hauptentstehungsarten sind:
Erstarrung einer Gesteinsschmelze (Magmatismus),
Sedimentation im Meer oder auf dem Festland (Se-
dimentation) und Umwandlung unter Druck- und
Hitzeeinwirkung (Metamorphose). Klassifizierun-
gen auf tieferen Niveaus und Bezeichnungen der
Gesteinsarten erfolgen nach dem Mineralbestand
(z.B. Glimmerschiefer), dem Chemismus (z.B.
saure, intermedidre, basische Magmatite), der Tex-
tur und Struktur (z.B. grobkérniger/feinkorniger
Granit), dem Bildungsort (z.B. Plutonite, Vulkani-
te), dem Fossilgehalt (z. B. Bryozoenkalk) und der
Typlokalitit (Adamellit, Tonalit) (Wedepohl 1969,
Wimmenauer 1985).
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| 2.3.1 Magmatite

Die Magmatite bilden sich durch Erstarrung glut-
fliissigen Magmas entweder in der Tiefe der Erd-
kruste (Plutonite oder Tiefengesteine) oder an der
Erdoberfliche (Vulkanite oder Ergussgesteine). In
beiden Gruppen werden die Gesteine nach ihrem
chemischen SiO,-Gehalt in saure, intermediére, ba-
sische und ultrabasische Magmatite unterteilt. Die

»

Bezeichnung ,,sauer” oder ,basisch” bezieht sich auf
den Gehalt von Kieselsdure.Vom SiO,-Gehalt hingt
im Wesentlichen der Mineralbestand ab, durch den
die verschiedenen Magmatite definiert werden. In
Abbildung 2.3-1 ist dies fiir die wichtigsten Ver-
treter der Plutonite (obere Reihe) und Vulkani-
te (untere Reihe) gezeigt, in Tabelle 2.3-1 ist ihr
Chemismus zusammengestellt. In den Si-reichen,
,sauren’ Gesteinen herrschen Quarz, Alkalifeldspa-
te, Na-reiche Plagioklase und Glimmer, in den Si-

Tab. 2.3-1 Mittlerer Chemismus (Gew.-%, n. NOCKOLDS in WEDEPOHL, 1969) und Mineralbestand
(Vol.-%, n. WEDEPOHL, 1969 und WIMMENAUER, 1985) verbreiteter Magmatite

Plutonite
Granite Grano- Gabbros
diorite

Sio, 72,8 66,9 48,4
TiO, 0,37 0,57 1,3
Al,O4 13,9 15,7 16,8
Fe,0, 0,86 1,3 2,6
FeO 1,7 2,6 7,9
MnO 0,06 0,07 0,18
MgO 0,52 1,6 8,1
Ca0 1,3 3,6 11,1
Na,O 3,1 3,8 2,3
K,0 5,5 3,1 0,56
H,0 0,53 0,65 0,64
P,0, 0,18 0,21 0,24
Quarz 27 21 -
K-Feldspat 85) 15 -
Plagioklas 30 46 56
Biotit 5 3 -
Amphibole 1 13 1
Pyroxene = = 32
Olivin - - ++2)
Magnetit + + 2
& limenit
Apatit + + +

Vulkanite

Peridotite Rhyolithe Andesite Tholeit-
Basalte

45,5 73,7 54,2 50,8
0,81 0,22 1,3 2,0
4,0 18,8 17,2 14,1
2,51 1,3 35 2,9
9,8 0,75 5.9 9,0
0,21 0,03 0,15 0,18
34,0 0,32 4,4 6,3
8/ 1,1 7,9 10,4
0,56 3,0 3,7 2,2
0,25 5,4 1,1 0,82
0,76 0,78 0,86 0,91
0,05 0,07 0,28 0,23
- 30 5 -
- 40 11 -
- 25 55 40
— 2 — —

2 15 =
26 - 10 40
70 - - 5
3 i 2 6
+ + ++ +

+ und ++ bedeuten Gehalte im Promille- und Prozentbereich
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Abb. 2.3-1 Die verbreitetsten Magmatite und ihr Mi-
neralbestand (nach E. MURAD).

armen ,basischen’ Gesteinen Ca-reiche Plagioklase
und dunkle, Fe-haltige Pyroxene, Amphibole und
Olivine vor. Die sauren Magmatite sind daher meist
hell, die basischen dunkel (Carmichel et al. 1974).

Entsprechend dem Mineralbestand variiert der
Chemismus der Magmatite. Wie aus Tabelle 2.3-1
hervorgeht, steigen der Ca-, Mg-, Fe-, Mn- und
zunichst auch der P-Gehalt an, wenn der Si-Gehalt
abnimmt, wihrend der K-Gehalt sinkt. Die ein-
ander entsprechenden Tiefen- und Ergussgesteine
stimmen weitgehend in ihrer chemischen Zusam-
mensetzung iiberein, unterscheiden sich jedoch
deutlich in ihrer Struktur (Abb.2.3-1). In den Plu-
toniten fiihrt die langsame Abkithlung zu relativ
grobkornigen Mineralen (z.B. bei Graniten; von
lat. granum = Koérnchen), wihrend bei der raschen
Abkiihlung der Vulkanite eine glasige oder fein-
kristalline Grundmasse entsteht, in die einzelne,
grobere Kristalle (Einsprenglinge) eingebettet sein
konnen, die sich als frithe Ausscheidungen aus dem
fliissigen Magma gebildet haben (z. B. porphyrische
Struktur).

An den Gesteinen der Erdkruste (Masse
~2,85-10"t) sind unter den Magmatiten die Gra-
nite und Granodiorite zu 22 Vol.-%, die Basalte und
Gabbros zu etwa 43 Vol.-% beteiligt. Der Rest ent-
fallt auf Sedimente und Metamorphite (Tab. 2.3-1).
An der Erdoberfliche sind die Magmatite jedoch
nur in geringem Umfang vertreten und hiufig auf
Gebirgslagen beschrankt (Abb.2.3-2). Im Bohmi-
schen Massiv mit seinen Randgebirgen (Riesenge-
birge, Erzgebirge, Fichtelgebirge, Bayerischer Wald
und Béhmerwald), im Schwarzwald und im Harz
treten verbreitet Granite auf, wihrend zusammen-

héngende Basaltmassen nur im Gebiet des Vogels-
berges und der Rhon sowie in Bohmen zu finden
sind. Groflere Gebiete saurer Magmatite liegen in
Skandinavien, den Zentralalpen, Karpaten, in Chi-
na, Kanada, Westafrika und der pazifischen Kiis-
tenkordillere Nord- und Siidamerikas. Terrestrische
Basalte (,Plateaubasalte®) und Andesite sowie ihre
glasreichen Aquivalente kommen grofflichig z. B.
in Ostafrika, Mittelindien, Ostasien (China, Japan,
Indonesien), Siidbrasilien (Parand-Becken) und
wiederum in der Kiistenkordillere Nord- und Siid-
amerikas vor. Basische Plutonite (Gabbro, Norit)
sind in Deutschland aus dem Odenwald und Harz
bekannt, weit grofiere Vorkommen liegen in Gron-
land, Skandinavien, Russland, Kanada und Afrika
(Stidafrika, Zimbabwe).

2.3.2 Sedimente und
| Sedimentite

2.3.2.1 Allgemeines

Auf dem Festland sind die Gesteine dem ,Wetter®
ausgesetzt, sie verwittern. Dabei entstehen, wie in
Kap. 2.4 erlautert, feste und gelste Zersetzungspro-
dukte und neue Minerale, die im Verein mit den
Umwandlungsprodukten der Vegetation die Boden
bilden (Abb.2.1-1). Feste und geloste Produkte
werden durch Eis, Wasser, Wind und Schwerkraft
abgetragen oder ausgewaschen und an anderen,
meist tiefer liegenden Orten (Téler, Seen und Mee-
re) abgelagert oder ausgeschieden (sedimentiert); es
bilden sich unverfestigte Sedimente. Diese bestehen
aus mehr oder weniger unveranderten (Detritus)
sowie aus neugebildeten Mineralen (Fiichtbauer
1988 und Tucker 1996).

Die Entstehung der Sedimente basiert also auf
der Prozesssequenz Verwitterung — Abtragung —
Transport — Ablagerung und geht haufig von der
Bodenbildung aus (Abb. 2.1-1). Im Laufe der Erdge-
schichte variierte diese Prozesssequenz, z. B. infolge
von Klimadnderungen, Meeresspiegelschwankungen
oder Vergletscherungen. Dies hatte zur Folge, dass
Perioden der Bodenbildung auf stabilen Landober-
flichen bei verwitterungs- und vegetationsfreundli-
chem Klima und solche der Bodenzerstorung und
Sedimentbildung bei vegetationsfeindlichem Klima
einander abwechselten.

Bestehen die Sedimente vorwiegend aus mecha-
nisch transportiertem, weitgehend unveréndertem
Gesteinsmaterial, so spricht man von klastischen
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Abb. 2.3-2 Verbreitung von Magmatiten, Metamorphiten und Sedimenten in Mitteleuropa (bearb. E. SCHLICHTING).



-

2 Anorganische Komponenten der Boden - Minerale und Gesteine

Sedimenten. Je nach der Beweglichkeit der Korner
im Transportmittel (Wind, Wasser, Eis) und der
Linge des Transportweges sind ihre Korngrofien
gemischt, d.h. unsortiert (z.B. in Morénen) oder
relativ einheitlich, d.h. sortiert (z.B. in Flugsan-
den). Verdanken die Sedimente dagegen ihre Mi-
neralzusammensetzung vorwiegend einer Ausfil-
lung aus der Losung oder biologischen Vorgingen
(Biomineralisation), so nennt man sie chemische
bzw. biogene Sedimente. Kennzeichnen lassen sich
die Sedimente weiterhin durch das Transportmittel
(z. B. Eis: glazigen; Wind: dolisch) und den Ablage-
rungsort (Festland: terrestrisch; Fluss: fluviatil; See:
lakustrin; Meer: marin).

Bei den klastischen Sedimenten werden die ver-
schieden grofien Korner je nach der Transportkraft
des Transportmittels nach dem Gewicht und damit
vorwiegend nach ihrer Grofle sortiert. Feinkornige
Sedimente bilden sich bei geringer, grobkérnige
bei hoher Transportkraft. Schneller Wechsel der
Transportkraft, wie z. B. in Flusstilern, Flussdeltas,
Becken und Kiisten lassen daher Wechsellagerun-
gen zwischen Tonen, Schluffen, Sanden und Kiesen
entstehen. Solche Wechsellagerungen findet man
z.B. im voralpinen Molassebecken, das die Ero-
sionsmassen der sich bildenden Alpen und der
umgebenden Festlinder bei wechselndem Ablage-
rungsmilieu (teils marin, teils fluviatil und lakus-
trin) aufnahm.

Alle Sedimentgesteine werden zunéchst in locke-
rer Lagerung abgesetzt, konnen aber im Laufe der
Zeit durch Verkittung und/oder Auflast tiberlagern-
der Sedimente durch den Vorgang der Diagenese
zu Sedimentiten verfestigt werden. Die Verkittung
bewirken Tone, Ca-Mg-Carbonate sowie Si- und
Fe-Oxide, die aus entsprechend zusammengesetzten
wissrigen Losungen im Porenraum ausfallen. Die
Auflast presst zunehmend Wasser aus den Sedi-
menten, lagert sie dichter und regelt blattchenfor-
mige Minerale parallel ein. Diese Prozesse erh6hen
sowohl die Kontaktfliche zwischen den Mineral-
kornern als auch die Festigkeit des Gesteins. In
der Regel findet man mit zunehmendem geologi-
schen Alter mehr und mehr verfestigte Sedimentite;
quartdre Sedimentgesteine sind daher vorwiegend
(Locker-)Sedimente, meso- und paldozoische Ab-
lagerungen dagegen Sedimentite. Diese kénnen ih-
rerseits wieder verwittern, abgetragen und verfrach-
tet werden (Abb. 2.1-1), sodass ein Sediment u. U.
einem mehrmaligen Kreislauf von Verwitterung,
Transport und erneuter Ablagerung unterliegt (s.
Kap. 2.1). Erkennbar sind Sedimente meist daran,
dass sie geschichtet sind, typische Minerale des se-
dimentdren Milieus wie Tonminerale und Carbo-

nate sowie Fossilien enthalten und stabile primare
Minerale in jhnen angereichert sind (z.B. Quarz,
Schwerminerale).

Die chemische und mineralogische Zusammen-
setzung der Sedimente variiert auch bei solchen
gleichen Namens in weiten Grenzen. Generell
nimmt mit steigendem Si-Gehalt der Quarzgehalt
zu und derjenige an Silicaten ab (Tab.2.3-2). Ho-
here K-Gehalte zeugen meist von Gesteinen mit ho-
heren Gehalten an Kalifeldspiten, Glimmern oder
Illiten (Grauwacken, Tongesteine, Loss), hohere
Mg-Gehalte von chlorit- und tonmineral- (Grau-
wacken, Tonsteine) oder dolomitreichen (Dolomite)
und hohere Ca-Gehalte von calcitreichen (Carbo-
natgesteine, Loss) Gesteinen.

Sedimente und Sedimentite machen nur ca.
8 % der Erdkruste aus, etwa die Hilfte davon sind
Tongesteine, der Rest etwa zu gleichen Anteilen
Sand- und Carbonatgesteine (Tab. 2.2-1). Sedimen-
te und Sedimentite bedecken jedoch etwa 75 % der
Erdoberflache und sind daher sehr bedeutsam fiir
die Boden. Die mittlere chemische Zusammenset-
zung der oberflichennahen Gesteine unterscheidet
sich daher z.T. deutlich von jener der Erdkruste
(Tab.2.2-1). Die (verfestigten) Sedimentite bilden
meist gebirgige Landschaften, wihrend Ebenen und
Taler vorwiegend mit lockeren Sedimenten gefullt
sind.

Die Verbreitung der einzelnen Sedimentarten ist
i.d.R. kleinrdumiger als die der Magmatite und
Metamorphite, sodass im Folgenden nur wenige
grofiflichige Vorkommen benannt werden.

2.3.2.2 Grobkornige Sedimente
(Psephite)

Zu den grobkornigen (>2mm) Sedimenten ge-
horen Schutt (eckige Komponenten) und Schotter
(gerundete Komponenten). Die im Schutt iiber-
wiegenden Korngroflen >2mm nennt man Grus,
die im Schotter entsprechend Kies. Schutt und
Schotter zeugen von hoher Transportkraft und
finden sich im Gebirge nahe dem Abtragungsort
und in den Tilern, wo sie vorwiegend glazifluviatil
sind. Schutt wird zu Breccie, Schotter zu Konglo-
merat (z.B. Nagelfluh) verfestigt. Sedimente, bei
denen sehr grobe Komponenten in feinkdrniger
Grundmasse auftreten, zeigen besondere Ablage-
rungsbedingungen an. So entstehen Bombentuffe,
wenn Lava in Vulkanasche fillt oder Suevit, wenn
geschmolzene Fladen in Triimmerschutt fallen
oder bei Schlammstrémen in Seen oder Randmee-
re wie bei Grauwacken oder Flysch.
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Tab. 2.3-2 Mittlerer Chemismus (Gew.-%) und Mineralbestand (Vol.-%) von Sedimenten (aus WEDEPOHL").

Sand- Grau- Tonsteine

steine® wacken
Sio, 70,0 66,7 58,9
Tio, 0,58 0,6 0,78
Al,O4 8,2 18,5 16,7
Fe,0, 205 1,6 2,8
FeO 1,5 BA5 3,7
MnO 0,06 0,1 0,09
MgO 1,9 2,1 2,6
Ca0 4,3 2,5 2,2
Na,O 0,58 2,9 1,6
K,0 2,1 2,0 3,6
H,0 3,0 2,4 5,0
P,0; 0,1 0,2 0,16
co, 3,9 1,2 1,3
Quarz 82 37 20
K-Feldspate 5 28 10...15
Glimmer? 8 29 45...55
Chlorit - 29 14
Kaolinit - 29 14
Calcit 3 3 3
Dolomit 3 ) S
Sulfide 0,07 - 0,8

Carbonat-  Flugsand? Loss" Geschiebe-

gesteine mergel"
8,2 96,8 72,8 64,2

n.b.6 n.b. 0,77 0,48
2,2 1,3 8,6 6,3
1,0 0,2 2,4 n.b.
0,68 n.b. n.b. 3,2
0,07 n.b. n.b. 0,06
7,7 0,1 0,85 1,0

40,5 0,1 5,1 9,7

n.b. n.b. n.b. 0,7

n.b. 1,1 2,6 2,1

n.b. ~0,5% n.b. 2,43
0,07 n.b. n.b. 0,11

35,5 n.b. 3,4 7,7

- 85 40...45* 38

12 13 10...15 16

12 2 20 22,5

- - 1 2

— — 2 —

53 - 10...15 17,5

89 = = 4
0,3 - - 0,7

) Einzelanalysen von E. SCHLICHTING und H.P. BLUME (Flugsand, Geschiebemergel) bzw. D. SCHROEDER (LGss)

2 EinschlieBlich Dreischicht-Tonminerale
3) EinschlieBlich organischer Substanz
4 Werte flir mitteldeutschen Ldss

% Der Chemismus bezieht sich auf Sandsteine im weiteren Sinne, der Mineralbestand auf solche im engeren Sinne

%) nicht bestimmt

2.3.2.3 Sande und Sandsteine
(Psammite)

Sande und Sandsteine sind Sedimente bzw. Sedi-
mentite mit mehr als 50 % der Kornfraktion Sand
(0,063...2mm). Die zweithdufigste Komponente
kann dem Namen hinzugefiigt werden (z.B. silti-

ger Sandstein mit 25...50 % Silt). Sande sind meist
kiistennahe oder festlindische, kidnozoische Abla-
gerungen des Wassers, z. B. des Schmelzwassers der
Gletscher, sowie des Windes (Flugsande, Diinensan-
de). Unterschiedliche Anteile von Fein-, Mittel- und
Grobsand kennzeichnen die Korngrofienverteilun-
gen der verschiedenen Sande.
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Sandsteine treten in allen geologischen Perioden
auf. Die Sandsteine i.e.S. enthalten >75% Quarz.
Verbreitet sind durch Hamatit rot gefarbte Sandstei-
ne des Palio- und Mesozoikums (,Buntsandstein’).

Grauwacken sind dunkelgraue Sandsteine, die
Glimmer und Chlorite enthalten und reich an Ge-
steinbruchstiicken sind, wihrend Arkosen Kaolinit
enthalten und feldspatreich sind.

2.3.2.4 Schluffe und Schluffsteine
(Silte), Tone und Tonsteine (Pelite)

In den Schluffsedimenten dominiert die Kornfrakti-
on 2...63 pm. Das bekannteste und bodenkundlich
weltweit sehr bedeutende Schluffsediment ist der
Loss (s. Kap.2.3.2.6). Schluffreiche Sedimente ent-
stehen auch in Seen bei hoher Sedimentzufuhr.

Tone sind Sedimente mit hohen Gehalten der
Kornfraktion <2 um. In ihnen dominieren die meist
blittchenférmigen Tonminerale; sie verleihen den
Tonen die Plastizitit. Schluffsedimente sind dage-
gen nicht plastisch. Aufler Tonmineralen treten in
beiden Typen Quarz, Feldspdte und Glimmer, aber
auch Calcit, Pyrit, Fe-Oxide u. a. Minerale auf. Tone
werden meistens unter ruhigen Sedimentationsbe-
dingungen bei geringer Transportkraft des Wassers
gebildet.

Bei der Diagenese der Tone und Schluffe wird
Wasser ausgepresst und die bldttchenférmigen Ton-
teilchen werden dicht und parallel zueinander ge-
lagert, sodass sie zu Tonsteinen und Schluffsteinen
werden. Dabei geht die Plastizitit mehr und mehr
verloren. Ton- und Schluffsteine finden sich ver-
breitet in der siiddeutschen Schichtstufenlandschaft,
Tonsteine im Rheinischen Schiefergebirge beider-
seits des Mittelrheins.

Tonsteine werden bei geringer Verfestigung
meist leicht erodiert und bilden daher Verebnun-
gen. Aus Tongesteinen entstehen naturgemaf tonige
Boden (Pelosole).

2.3.2.5 Carbonatgesteine und Mergel

Carbonatgesteine sind Gesteine mit >5 % Ca- und
Ca-Mg-Carbonaten, vorwiegend als Calcit und Do-
lomit. Sie lassen sich nach dem Carbonatgehalt un-
terteilen in Kalkgesteine mit >75% und Mergel
mit 25...75 % Carbonat. Uberginge bestehen zu den
Ton- und Sandsteinen. Carbonatgesteine enthalten
meist einige Prozente Mg, die vorwiegend auf Bei-
mengungen von Dolomit zurtickgehen. Betragt der
Dolomitgehalt >50 % (Mg-Gehalt >6,6 %), spricht

man von Dolomiten. Die meisten Carbonatgesteine
bildeten sich biogen im Meer, sodass ihr Fossilge-
halt hiufig hoch ist. Sie treten als ungeschichtete
Massenkalke (z. B. ,Riffkalke‘) und als dickbankige
bis diinnlamellierte Kalksteine auf.

Bei der Bodenbildung aus Carbonatgesteinen
werden die Carbonate gelost und weggefiihrt. Der
nichtcarbonatische Losungsriickstand (vorwiegend
Schichtsilikate und Quarz) bildet den Mineralbe-
stand dieser Boden (z. B. Rendzina, Terra fusca).

2.3.2.6 Quartdre Sedimente

Sehr bedeutsam fiir die Béden sind Lockersedimen-
te, die wihrend und nach der quartiren Vereisung
entstanden sind. Sie werden hier gesondert nach
ihrer Genese behandelt, obwohl man sie auch in das
obige Schema einordnen konnte.

a) Loss, Sande, Auensedimente und Schlicke
Wihrend der quartiren Vereisung wurde aus den
periglazialen, vegetationsarmen Schmelzwasser-
und Frostschuttablagerungen, Tundren und arkti-
schen Trockengebieten ein schluffreiches Material
ausgeweht, das sich bei einsetzendem Regen, nach-
lassendem Wind oder im Windschatten von Hiigeln
ablagerte: der Loss. Rezent wird Schluff v.a. aus
Wirmewiisten (z. B. Sahara) ausgeweht. Der pleisto-
zdne Lossgiirtel erstreckt sich von Frankreich tiber
den Nordrand der mitteleuropdischen Mittelgebirge
in die Ukraine und nach Mittelasien. Weitere grofe-
re Lossgebiete liegen in Nordamerika und in Argen-
tinien. Die Lossmachtigkeit variiert in Deutschland
von wenigen Dezimetern bis zu 140 m, kann aber,
z.B. in China, bis mehrere 100m erreichen. Ein
diinner Loss-Schleier (4..6dm) iiberzieht in Mit-
teleuropa jedoch auch weite Teile hoherer Lagen bis
etwa 600 m {iber NN.

Loss ist meist carbonathaltig, gelblich gefarbt und
hat ein ausgeprigtes Korngréflenmaximum zwischen
10 und 60 pm Durchmesser; sein Tongehalt betrégt in
Mitteleuropa 10...25 %, der Schluffgehalt 65...80 %,
der Sandgehalt 10...15% (vorwiegend Fein- und
Mittelsand). Im Mineralbestand mitteldeutscher Los-
se (Tab.2.3-2) tiberwiegt unter den Tonmineralen
Mlit; siiddeutsche Losse enthalten dagegen hohere
Anteile an Smectit. Der Carbonatgehalt von siid-
deutschen Lossen betrdgt bis zu 35%, da er hier
aus carbonatreichen Ablagerungen ausgeblasen wur-
de; in Mitteldeutschland liegt er meist bei 5...20 %.
Eine grobkérnige Abart des Losses ist der Sandldss
(frither Flottsand genannt), der in einigen Gebieten
Nord- und Stiddeutschlands inselartig vorkommt.
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Unter den humiden Klimabedingungen der
Nacheiszeit setzte Bodenbildung ein. Dabei wurden
die Carbonate des Losses in Mitteleuropa bis zu
Tiefen von etwa 0,8...1,5m ausgewaschen (Entkal-
kung) und der hellgelbe Loss durch Eisenoxid- und
Tonbildung in gelbbraunen Losslehm umgewandelt
(Verbraunung). Es entwickelten sich Boden mit ho-
her natiirlicher Fruchtbarkeit, z.B. Schwarzerden
und Parabraunerden.

Aufler dem Loss wurden in vegetationsfreien
oder -armen Gebieten auch Sande verweht, sog.
Flugsande, die als Decken oder Hiigelsysteme (Dii-
nen) weltweit verbreitet sind. Sie sind besonders
an Kisten- und Talrdndern zu finden und wurden
hier im Holozdn meist durch Pflanzen besiedelt
und in die Bodenbildung einbezogen. In Wiisten
nehmen Flugsande grofle Flichen ein (z. B. Sahara
28 %, Arabien 26 %, Australien 31 %). Kornmaxima
der Flugsande liegen bei 0,2...0,6 mm; meist sind
sie quarzreich, in ariden Gebieten auch calcit- oder
gipsreich.

In Flusstilern, Flussdelten und an den Kiisten la-
gern sich weltweit Lockersedimente ab, deren Korn-
groflenspektrum je nach den Strémungsverhiltnis-
sen zwischen Kies und Ton variieren kann. Die Se-
dimente der Flusstiler nennt man Auensedimente
(Auenlehm), die der Kiisten Schlick und Sand des
Watt (Kap.7 und 8). Als Kolluvium bezeichnet
man junge Sedimente wechselnder Kérnung, die
sich am Hangfufl bilden, wenn Boden an Héingen
unter Ackernutzung genommen werden und da-
durch verstirkt erodieren (s. a. Kap. 7).

b) Glazigene Sedimente
Die Gletscher hinterlieBen nach dem Abschmel-
zen im ehemaligen Gletscherbereich Mordnen und
Seebecken, im Gletschervorfeld Flussterrassen
und Sander. Das Material der Morinen ist meist
schlecht sortiert, enthdlt grofle Gesteinsblocke, die
sog. Geschiebe und wird daher - je nach Kornung
und Carbonatgehalt - Geschiebemergel, -lehm oder
-sand genannt. Die einstigen Gletscherridnder wur-
den von wallformigen, oft sandig-kiesigen Endmo-
rinen markiert, deren schotterihnliche Sedimente
besser sortiert sind als die der Grundmorinen, weil
das Feinmaterial wihrend des Abschmelzens durch
Schmelzwasser ausgespiilt wurde. Die im Gletscher-
vorfeld entstandenen fluvioglazigenen Kiese der
Flussterrassen, Sande der Schmelzwassergebiete so-
wie Beckenschluffe und -tone in den abflusslosen
Becken sind ebenfalls besser sortiert als das Mori-
nenmaterial.

Glazigene Sedimente bedecken grofle Gebiete der
pleistozénen arktischen Vereisung im Nordteil der

gesamten Nordhalbkugel und der Gebirgsvereisung
in und vor den Hochgebirgen (Alpen, Himalaya,
Kordilleren u. a.).

¢) Flieflerden und Frosterden

FlieBerden sind Lockersedimente, die sich in
Hanglagen (>2°) auf gefrorenem Untergrund als
wassergesittigter Brei bewegen. Sie entstehen bei
Jahresmitteltemperaturen um -2 °C in Permafrost-
gebieten. In Mitteleuropa entstanden sie wihrend
des Pleistozdns und liegen heute in den meisten
Mittelgebirgen als eine 1...4 m machtige, aus meh-
reren Lagen bestehende Decke iiber verschiedenen
Locker- oder Festgesteinen. Flieferden sind an
hangparallel eingeregelten Steinen, Flielstrukturen
und oft blattrigem Gefiige zu erkennen. Sie zeigen
héufig eine regelmiflige Abfolge in Basis-, Haupt-,
Ober- und Decklage. Kérnung und Mineralbestand
der Flieferden werden von den Ausgangsgesteinen
bestimmt und kénnen daher betrichtlich variie-
ren. Héufig sind FlieSerden schluffreich, weil diinne
Lossdecken mit Frostschutt des Liegenden trans-
portiert und vermischt wurden. Steinreiche Flie-
Blerden werden als Solifluktionsschutt bezeichnet.
Frosterden entstehen im ebenen Gelidnde durch von
Frostwechsel ausgeloste Kryoturbation.

| 2.3.3 Metamorphite

Magmatische und sedimentire Gesteine konnen
durch hohen Druck, hohe Temperatur und Durch-
bewegung so stark verandert werden (Metamorpho-
se), dass aus ihnen z. T. vollig andersartige Gesteine
entstehen, die man Metamorphite nennt. Metamor-
phite aus Magmatiten erhalten den Namenszusatz
Ortho- (z. B. Orthogneis), solche aus Sediment(it)-
en entsprechend Para-. Sie konnen je nach Aus-
gangsgestein und dem Grad der Metamorphose sehr
unterschiedliche chemische, vor allem aber minera-
logische Eigenschaften haben. Hohere Drucke und/
oder Temperaturen entstehen entweder durch hohe
Auflasten michtiger Gesteinspakete oder bei der
Gebirgsbildung (Regionalmetamorphose). Aufler-
dem konnen sich Gesteine beim Kontakt zu heiflen
Magmen umwandeln (Kontaktmetamorphose).

Die Metamorphose beginnt bei etwa 200 °C und
- aufler bei der Kontaktmetamorphose — 200 MPa
(entspricht einer Tiefenlage von 7km) und reicht
bis etwa 600...700 °C und 1...2 GPa (entsprechend
35...70km Tiefe). Typisch fiir die Metamorphose
ist dabei die Umwandlung eines aus dem Ausgangs-
gestein vorgegebenen Mineralinventars zu einer den
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Druck- und Temperaturverhiltnissen angepassten,
neuen Mineralvergesellschaftung. Sie verandert die
Gesteine sehr viel tiefgreifender als die Diagenese
(Kap.2.3.2.1), denn Minerale werden eingeregelt,
vergrobert und umgewandelt. Der Chemismus der
Gesteine verindert sich kaum, es sei denn durch
Migration von Porenlosungen (Metasomatose).

Die Einregelung der Minerale, d. h. die parallele
Ausrichtung der blittchen- oder stengelfSrmigen
Minerale senkrecht zur Hauptrichtung des Dru-
ckes, fihrt zur Schieferung, dem charakteristischen
Merkmal vieler Metamorphite. Die Lage der Schie-
ferungsflidchen in den Paragesteinen ist meist nicht
mit der Lage der Schichtflichen der Ausgangssedi-
mente identisch. Grobere Calcitkristalle (,Zucker-
kornigkeit) entstehen z.B. bei der Metamorphose
von Carbonatgesteinen zu Marmor. An typischen
neuen Mineralen treten Glimmer (Sericit), Epidot,
Chlorit, Serpentin, Talk, Granat, Disthen, Stauro-
lith, Andalusit und Sillimanit auf.

Weit verbreitete Metamorphite sind die Gneise,
die aus Granit (Orthogneis) oder verschiedenen Si-
reichen Sedimenten (Paragneis) entstanden und ca.
20% der Erdkruste ausmachen (Tab.2.2-1). Mine-
ralogisch sind sie haufig den Graniten oder Dioriten
dhnlich (>20% Feldspite), von diesen aber daran
zu unterscheiden, dass vor allem die Glimmerblatt-
chen parallel angeordnet sind. Verbreitet sind auch
die meist aus Tonen, Tonsteinen und Grauwacken
hervorgegangenen Phyllite und Glimmerschiefer
(<20 % Feldspite). Wahrend bei den Tonsteinen die
Glimmer noch kaum hervortreten, sind sie bei den
Phylliten bereits als feine Schuppen und bei den
Glimmerschiefern in Form gréferer Kristalle deut-
lich erkennbar. Aus Si-armen Magmatiten (z.B. Ba-
salt) gehen Griinschiefer, Amphibolite und Eklogi-
te hervor. Hochreine Kalksteine werden zu Marmor,
Mergel wandeln sich je nach Metamorphosegrad
in Glimmerschiefer mit sehr variablem Mineralbe-
stand um. Quarzite gehen durch Metamorphose
aus quarzreichen Sanden und Sandsteinen hervor.
Bei der Kontaktmetamorphose silicatischer Gesteine
entstehen sehr feinkérnige, massige Hornfelse. Un-
ter sehr starken Metamorphosebedingungen kommt
es erst zur teilweisen (Anatexis) und schliefSlich zur
volligen Aufschmelzung der Gesteine.

TIhre grofite Verbreitung haben Metamorphite
weltweit in den alten Festlandskernen (Kratone),
die spiter durch Erosion freigelegt oder von jiinge-
ren Gesteinen bedeckt worden sind (Grundgebirge
oder Basement). Sie bilden grofie Gebiete in Skan-
dinavien und Kanada, wo sie haufig von quartiren
Sedimenten bedeckt sind. In den Tropen und Sub-
tropen (West- und Zentralafrika, Brasilien, West-

australien, Indien) treten Metamorphite flichig auf.
Jiingere Metamorphite finden sich in den alpidisch
gefalteten Gebirgen (Alpen, Himalaya, Anden u. a.).
In Mitteleuropa findet man Metamorphite z. B. im
Schwarzwald, in den Vogesen, der Bayerisch-Boh-
mischen Masse, dem Rheinischen Massiv, dem Harz
und den Zentralalpen.

| 2.3.4 Anthropogene Substrate

Der Mensch lagert vor allem in stadtisch-industri-
ellen Verdichtungsraumen natiirlich entstandenes
Boden- oder Gesteinsmaterial um oder trigt tech-
nogenes Substrat auf. Aus solchen anthropogenen
Substraten oder auch Substratgemischen entwickeln
sich ebenfalls Boden.

Bei umgelagerten, natiirlichen Substraten handelt
es sich meist um Bodenabtrag von Planierungen und
um Bodenaushub von Baumafinahmen (Gebiude,
Straflenbanketten und -einschnitte, Schienenwegein-
schnitte, Kanile), die teils flachig verteilt, teils zu
Willen, Dammen oder Hiigeln aufgetragen wurden.
Grof3flichige Halden, die z.T. spiter besiedelt wur-
den, entstanden bei der Gewinnung von Boden-
schitzen wie Kohle und Erzen. Eine sehr spezielle
Form natiirlichen Substrats stellt gebrochenes mag-
matisches Gestein als Gleisschotter von Bahnanlagen
dar, dessen Schotterfugen eingewehte Stiube (Bo-
denmaterial, Emissionen) und frither auch Ruf8 vom
Dampflokbetrieb enthalten konnen; er dient Wild-
pflanzen als schwer durchwurzelbarer und trockener
Standort. Der Auftrag kann auf Schiittung oder Spi-
lung zuriickgehen. Beides fiihrt zur Schichtung: In
der Regel lagert Geschiittetes lockerer als Gespiiltes,
kann beim Planieren aber verdichtet worden sein.

Die umgelagerten Substrate werden nach der
Kornung gegliedert, da diese die 6kologischen Ei-
genschaften der daraus entwickelten Boden wesent-
lich pragt.

Die meisten Halden der Kohlegewinnung (z. B.
Ruhrgebiet, sichsische, britische und amerikanische
Kohlereviere) enthalten Pyrit. Dieser wird in weni-
gen Jahren unter Mitwirkung von Bakterien (z.B.
Thiobacillus ferrooxidans) zu Fe(III)-Oxiden und
Schwefelsdure oxidiert (Kap.8.2.6.5). Je nach pH-
Wert entstehen Jarosit, Schwertmannit, Ferrihydrit
oder Goethit.

Zur Romerzeit und im Mittelalter wurden Sied-
lungswarften schon haufig mit Oberbodenmaterial
oder Grassoden abgedeckt. Die zur Zeit giiltige
Bauordnung schreibt vor, dass der ,Mutterboden’
gesondert abgetragen und nach Beendigung der
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Baumafinahmen oberflichig wieder aufgetragen
werden muss.

Als kiinstliche, technogene Substrate werden
Auftrige aus Materialien bezeichnet, die vom Men-
schen geschaffen oder stark verdndert wurden, wie
Ziegel, Mortel, Beton, Schlacke, Miill, Klarschlamm
oder Asche. Kennzeichnend fiir diese Substrate ist
nicht nur die Variabilitit der beteiligten Festpha-
sen — Minerale sind per definitionem natiirlicher
Entstehung -, sondern auch eine ausgepragte Hete-
rogenitit in der Zusammensetzung und den Schad-
stoffen. Diese Substrate unterscheiden sich deshalb
in ijhren Eigenschaften stark und bedingen sehr
unterschiedliche Boden (Kap. 8.7.4).

Bauschutt ist gewohnlich ein Gemenge aus
Ziegel- und Mortelschutt mit 20...75% pordsen
Steinen, 5...10 % Kalk und wechselnden Anteilen
an Gips. Mittelalterlicher Ziegelschutt kann auch
vollig carbonatfrei sein. Als Nebenbestandteile tre-
ten Asche, Kohle, Beton, Gips, Metalle, Glas- und
Porzellanscherben, Leder und Knochen auf.

Aschen treten als feinkornige Flugaschen oder
groberkornige Kesselaschen von Kohlekraftwerken
oder auch Miillverbrennungsanlagen auf. Sie reagie-
ren in der Regel stark alkalisch (pH-Werte 8...12).
Aschen aus der Kohleverbrennung sind carbonatarm
(<0,5%), jene der Millverbrennung carbonatreich
(>10%). Sie wurden fliachig oder als Halden ver-
kippt, Flugasche aber auch grof3flichig aufgespiilt.

Schlacken sind als Hochofenschlacken (mit
Stiickschlacke, Hiittenbims und Hiittensand) oder
Stahlwerksschlacken grobkérnig, pords, kalkhaltig
und reagieren stark alkalisch (pH-Werte 9...12),
Gaswerkschlacken reagieren dagegen sehr sauer. Sie
treten als Halden oder als Baustoffe des Hoch-, Tief-
und Verkehrswegebaus auf.

Miill untergliedert man in Hausmiill, Sperrmiill,
Gewerbemiill, Stralenkehricht und Sondermiill der
Industrie. Hausmiill enthilt Materialien wie Asche,
Metalle, Glas- und Keramikscherben, Gummi, Pap-
pe, Leder, Knochen, Kunststoffe, Holz und ande-
res. Vegetabilien sollten sich seit Einfithrung der
Miilltrennung hauptsichlich im Biomiill befinden,
der dadurch eiweifreich und damit von Mikroorga-
nismen leicht kompostierbar wird. Miill ist fein- bis
grobkornig und reagiert alkalisch. Sein Kalkgehalt
schwankt (vor allem in Abhéngigkeit vom Bau-
schuttanteil) stark. Miill wurde frither breitflichig
entsorgt oder zum Verfiillen von Hohlformen (z. B.
Kiesgruben) benutzt und wird heute in Form ver-
dichteter, geordneter Deponien gelagert oder in
Miillverbrennungsanlagen verbrannt (thermisch
verwertet); die anfallenden Schlacken und Aschen
werden deponiert.

Kldrschlimme sind Riickstinde der Abwasser-
reinigung. Frischschlimme der mechanischen Rei-
nigung sind inhomogen, Faulschlimme hingegen
feinkornig und homogen. Klarschlimme sind reich
an mikrobiell leicht abbaubarer organischer Sub-
stanz, enthalten aber je nach Art der Konditio-
nierung auch hohere Gehalte an Carbonaten und
Metallsulfiden. Sie reagieren stark alkalisch und
werden i. d. R. als Spiilgut deponiert, sofern sie nicht
als Bodenverbesserungsmittel ackerbaulich genutzt
werden (s. a. Kap.7.4).

Industrieschlimme entstammen der Abwasser-
reinigung von Gewerbe und Industrie. Uber 100
verschiedene Schlimme haben je nach Branche sehr
unterschiedliche Eigenschaften: Schlimme der me-
tallverarbeitenden Industrie sind gewohnlich me-
tallreich und carbonatarm; Teer- und Olschlim-
me sowie Lack- und Farbschlimme enthalten die
verschiedensten organischen Stoffe, Kalkschlam-
me sind carbonatreich; Papierpulpen stellen ein
Gemisch von Cellulose, Kalk und Kaolinton dar,
Schlimme der Rauchgasentschwefelung sind gips-
reich; Schlimme aus Brauereien, Brennereien, Mol-
kereien und der Lebensmittelindustrie sind reich an
mikrobiell leicht abbaubarer organischer Substanz,
enthalten Betonit oder Kiesegur.

. 2.4 Verwitterung

Minerale in magmatischen und metamorphen Ge-
steinen entstanden unter vollig anderen physiko-
chemischen Bedingungen, wie sie in Boden, dem
unmittelbaren Kontakt zwischen Lithosphire, Atmo-
sphire, Hydrosphdre und Biosphire, vorherrschen.
Folglich verwittern in Boden die Ausgangsgesteine
und deren Minerale. Die Verwitterung ist neben
der Humifizierung der wichtigste stoffverandernde
Prozess der Bodenbildung; er umfasst eine Vielfalt
physikalischer, chemischer und biotischer Prozesse.

2.4.1 Physikalische
| Verwitterung

Die physikalische Verwitterung bewirkt den Zerfall
der Gesteine und Minerale in kleinere Teilchen,
ohne dass die Minerale dabei chemisch verdndert
werden. Sie kommt vor allem durch Temperatur-,
Eis- und Salzsprengung, durch Wurzeldruck, Dru-
ckentlastung sowie durch gegenseitige mechanische
Beanspruchung der Gesteine zustande.
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Wenn feste Gesteine durch Abtragung allmih-
lich von iiberlagernden Gesteins- oder Eismassen
befreit werden, nimmt der Auflastdruck ab und
sie dehnen sich infolge der Druckentlastung aus.
Hierdurch entstehen Kliifte und Spalten, an denen
weitere Krifte der physikalischen Verwitterung an-
greifen konnen.

Von diesen Kriften wirkt sich die Temperatur-
sprengung umso stirker aus, je grofler der Tem-
peraturschwankungsbereich und die Geschwindig-
keit der Temperaturanderung sind. Extreme Werte
werden z. B. im Hochgebirge und in subtropischen
und tropischen Wiisten erreicht. So wurden in Wiis-
ten bei Jahresmitteltemperaturen von >17°C Ta-
gesschwankungen von 30...50°C gemessen. Tem-
peraturen auf Steinoberfldchen von z.T. bis 84°C
sanken durch Regen in kurzer Zeit auf 20...30°C
ab. Da die Wirmeleitfahigkeit von Gesteinen ge-
ring ist, werden ihre dufleren und inneren Bereiche
durch die raschen Temperaturwechsel unterschied-
lich erwdrmt oder abgekiihlt. Sie expandieren oder
kontrahieren daher unterschiedlich und es konnen
Druckunterschiede bis zu 50 MPa entstehen. Dies
fithrt zu oberflichenparallelen Rissen, aber auch
zu Spriingen quer durch gréflere Gesteinsblocke
(Kernspriinge). Gesteinsschuppen platzen von der
Oberfliche ab und Gesteinsblocke zerfallen in
scharfkantigen Blockschutt. Beschleunigt wird die-
ser Vorgang durch unterschiedliche Farbe und Aus-
dehnungskoeffizienten von aneinander grenzenden
Mineralkornern. Granit zerfillt leichter als Basalt,
weil er ein groberes Gefiige hat und aus hellen und
dunklen Mineralen besteht.

Noch wirksamer als die Sprengwirkung durch
Temperaturunterschiede kann die Eissprengung
(Kryoklastik) sein. Sie ist in der Eigenschaft des
Wassers begriindet, beim Gefrieren sein Volumen
um ca. 10% zu erhohen. Eis vermag deshalb in
Gesteinsspalten und -rissen eine erhebliche Spreng-
wirkung zu entfalten. Besonders anfillig dafiir sind
kliftige Gesteine und Minerale mit guter Spaltbar-
keit wie Glimmer und Feldspite. Die Sprengwir-
kung, die mit fallender Temperatur bis -22 °C einen
Druck von 210 MPa erreichen kann, entfaltet sich
nur dann maximal, wenn sich das Eis nicht in luft-
gefiillte Hohlraume ausdehnen kann, wenn sich also
Risse oder Poren wihrend des Abkithlens durch
einen festhaftenden Eispfropfen verschlieflen. Die
Wirkung der Eissprengung steigt folglich mit der
Grofle des Kluft- und Porenvolumens, dem Grad
ihrer Sattigung mit Wasser und vor allem der Héu-
figkeit von Frost-Auftau-Zyklen. Durch Eisspren-
gung entstehen aus festen Gesteinen Schutt, Grus,
Sand, Schluff und sogar Grobton. Sie ist besonders

in solchen Klimagebieten wirksam, in denen Gefrie-
ren und Tauen haufig abwechseln (z. B. Periglazial-
gebiete; s. a. Kap. 8.2.1.1).

In dhnlicher Weise wie Eissprengung wirkt die
Salzsprengung. In ariden Gebieten (Warme- und
Kiltewiisten) werden geloste Stoffe nicht ausgewa-
schen, sondern beim Verdunsten des Wassers im
Boden und in den dufleren Gesteinspartien an-
gereichert. Kristallisieren Salze aus tbersattigten
Salzlosungen aus, konnen erhebliche Driicke dann
entstehen, wenn die Summe der Volumina der ge-
sittigten Losung und der ausgeschiedenen Kris-
talle grofer ist als das Volumen der iibersittigten
Ausgangslosung. Das Volumen kann auch durch
Hydratbildung zunehmen, z.B. wenn Anhydrit,
CaSO,, in Gips, CaSO,-2H,0, iibergeht. Dabei
kénnen Driicke von mehreren Zehnern MPa auf-
treten. Analog zur Eissprengung wird die Salzspren-
gung durch haufigen Wechsel von Austrocknung
und Durchfeuchtung gefordert.

Mechanische Verwitterung in Gesteinen kann
auch durch Quellungs- und Schrumpfungsvorgéinge
von Schichtsilikaten erfolgen. Die Hydratation von
Kationen im Zwischenschichtraum solcher Silikate
erfolgt in Stufen, in denen z.B. in Smectiten bis
zu vier Schichten von Wassermolekiilen eingelagert
werden (intrakristalline Quellung). Der Quell-
druck, der bei der Einlagerung der ersten Wasser-
schicht entsteht, betrdgt ~ 400 MPa, der der zweiten
und der dritten betréigt ~ 110 bzw. ~ 27 MPa. Gelan-
gen Tongesteine, in denen Schichtsilikate dehydra-
tisiert vorliegen, durch Erosion an die Oberfliche,
wird die Auflast geringer als die Quelldriicke und
die Schichtsilikate lagern unter Volumenzunahme
Wasserschichten ein.

Weitergehende Aufweitung erfolgt durch osmo-
tische Quellung, bei der Wasser zwischen Tonteil-
chen diffundiert und die relativ zur Auflenlésung
hohere Ionenkonzentration in der sie umgebenden
diffusen Doppelschicht verdiinnt. Die Driicke der
osmotischen Quellung sind mit etwa 2MPa aber
wesentlich geringer.

Auch Pflanzenwurzeln konnen in Risse und
Spalten eindringen und durch ihr Dickenwachstum
die Gesteine auseinander driicken. Hierbei treten
Driicke von max. 1-1,5 MPa auf.

Die durch physikalische Verwitterung gebildeten
Gesteinsbruchstiicke werden beim Transport durch
Eis, Wasser oder Wind gegeneinander gerieben und
geschlagen. Diese mechanische Beanspruchung
rundet die Gesteinsbruchstiicke ab und erzeugt
Feinmaterial, und zwar umso schneller und mehr,
je weicher und leichter zerteilbar die einzelnen Mi-
neralkdrner sind. Feldspite, Glimmer und Pyribole
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werden daher schneller zerkleinert als Quarz. In
einem Bach mit 0,2 % Gefille miisste z. B. ein 20 cm
grofSer Granit-Brocken ca. 11 km, ein ebenso grofier
Gneis und ein Glimmerschiefer 5-6km und ein
weicher Sandstein sogar nur 1,5km weit transpor-
tiert werden, um auf 2 cm zerkleinert zu werden.

In vegetationsarmen Gebieten kann der mit dem
Wind transportierte Sand zur physikalischen Ver-
witterung fester Gesteine beitragen (Abrasion).

Die Bedeutung der physikalischen Verwitterung
fiir die Bodenbildung ist in den feuchten tropischen
und subtropischen Gebieten vermutlich gering; dort
herrscht chemische Verwitterung vor. In den ehe-
maligen Glazialgebieten der Nordhalbkugel erzeug-
te sie dagegen aus festen Gesteinen grofie Mengen
Feinmaterial (s.Kap.2.3.2.6), aus dem sich dann -
mit groflerer Geschwindigkeit als aus Festgesteinen
— die Boden bildeten.

| 2.4.2 Chemische Verwitterung

Unter chemischer Verwitterung fasst man diejeni-
gen heterogenen, d.h. zwischen Losung und Fest-
korper ablaufenden chemischen Reaktionen zu-
sammen, durch die Minerale - im Gegensatz zur
physikalischen Verwitterung — in ihrem Chemismus
verdndert oder vollstindig gelost werden. Da sie an
der Oberfliche des Minerals angreift, nimmt ihre
Wirkung mit abnehmender Korngrof3e der Minera-
le zu. Insofern ist die physikalische Verwitterung ein
Wegbereiter der chemischen.

Das wichtigste Agens der chemischen Verwitte-
rung ist neben dem Sauerstoff das Wasser, das die
Minerale 16st oder hydrolytisch spaltet. Die Wir-
kung des Wassers wird durch anorganische (H,CO,)
und organische Sduren sowie durch steigende Tem-
peratur (Ausnahme: schwer l6sliche Carbonate)
verstirkt. Die chemische Verwitterung erfasst neben
leichter l6slichen auch schwer 16sliche Minerale, vor
allem die Silicate. Sie zerlegt sie in ihre Bausteine,
aus denen sich neue Minerale bilden, und zwar
entweder am Ort der Verwitterung, also in der
Bodendecke (pedogene Minerale), oder nach Trans-
port der gelosten Verwitterungsprodukte in Senken,
Seen und Meere.

Viele dieser neu gebildeten Minerale unterschei-
den sich von den Ausgangsmineralen magmatischer
und metamorpher Entstehung dadurch, dass sie
feinkorniger, schlechter kristallisiert, oxidiert und/
oder reicher an OH-Gruppen und Wasser sind. Auf
diese Weise spiegeln sie die spezifischen Bedingun-
gen der Mineralbildung an der Erdoberfliche wider.

-

2.4.2.1 Auflosung durch Hydratation

Unter Aufldsung wird der Ubergang eines Minerals
in die wissrige Verwitterungslosung verstanden,
ohne dass eine chemische Reaktion im engeren Sin-
ne stattfindet. Die Triebkraft der Auflosung ist das
Bestreben der Ionen an der Mineraloberflache, sich
in Gegenwart von Wasser mit H,O-Molekiilen zu
umgeben, d. h. zu hydratisieren und dadurch zu dis-
soziieren. Die Bindung dieser H,O-Molekiile an die
Ionen des Minerals ist also stirker als die der Ionen
innerhalb des Kristalls solcher Minerale. Entspre-
chend wird bei der Hydratation Energie freigesetzt
(Hydratationsenergie, s. Tab. 5.5-3).

Auf diese Weise verwittern (I6sen sich) die meis-
ten Alkali- und Erdalkalichloride, -sulfate und -ni-
trate, deren Loslichkeit mit einigen hundert gl
sehr hoch ist (Tab.2.4-1). Als leichtlosliche Salze
bezeichnet man solche, die loslicher sind als Gips.
Die Losungsverwitterung ist bei der Bodenbildung
aus Salz- und Gipsgesteinen und bei salzhaltigen
Bdden von Bedeutung (Kap. 8). Salze wie NaCl und
Gips, die im humiden Bereich durch Meerwasser,
Bewdsserung, Diingung und Streusalz in die Béden
gelangen, werden rasch ausgewaschen.

Tab. 2.4-1 Loslichkeit von Salzen, die auch als Minerale
vorkommen, in Wasser bei 20 °C.

Salz Mineralname  L&slichkeit/gl™!
CaS0,-2 H,0 Gips 2,4

Na,SO, Thenardit 48

NaHCO, Nahcolit 69

Na,SO,- 10 H,0  Mirabilit 110

MgCl, - 6 H,0 Bischofit 167

Na,CO, 10 H,0 Natrit (Soda) 216

Nitrokalit

X0 (Kalisalpeter) S
KCl Sylvin 344
MgSO, -7 H,0 Epsomit 356
NaCl Halit 359
CaCl, Hydrophilit 745
NaNO, Nitronatrit 921

(Chilesalpeter)

Ca(NOg),-4H,0  Nitrocalcit 1212
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2.4.2.2 Hydrolyse und Protolyse

Reagieren die Bestandteile der Minerale chemisch mit
den H*- und OH-Ionen des dissoziierten Wassers,
so spricht man von Hydrolyse. Hydrolytisch zersetzt
werden vor allem Verbindungen, die aus einer schwa-
chen Sdure und/oder schwachen Base bestehen, also
z.B. Carbonate und Silicate. Damit ist der grofite Teil
der gesteinsbildenden Minerale betroffen.

In Boden des humiden Klimaraums ist die Reak-
tion mit den H*-Ionen der Losung die eigentliche
Triebkraft dieser Verwitterungsart. Hierbei werden
Sauerstoff-Briickenbindungen zwischen Metallen
M (Fe, Al Ca, Mg, K, Na u.a.) und Si (Silicate),
C (Carbonate) oder P (Phosphate) gesprengt, die
Si-O-M, C-O-M und P-O-M-Gruppen zu
-Si-OH (Silanol), -C-OH (Hydrogencarbonat) bzw.
-P-OH (Hydrogenphosphat) protoniert und die
Metalle freigesetzt:

-$i-O-M + H* = -Si-OH + M* (1)
-C-O-M + H* = -C-OH" + M** 2)
~P-O-M + H* = -P-OH" + M** 3)

Aus den Gleichungen 1 bis 3 folgt, dass sich das
Gleichgewicht mit steigender H*-Konzentration
(sinkendem pH) der Losung zur rechten Seite ver-
schiebt; saure Losungen sind also verwitterungs-
wirksamer als neutrale.

Diese Verwitterungsvorgange werden zunéchst
am Beispiel der Carbonate beschrieben. Schwerlos-
licher Dolomit wird durch Kohlensdure zu leicht-
loslichen Hydrogencarbonaten des Ca** und Mg?*
zersetzt:

CaMg(CO,), + 2 H,CO, = Ca(HCO,), +
Mg(HCO,), (4)

Die Konzentration an Kohlensdure in der Verwit-
terungslosung steigt gemaf3 CO,(g) + H,0 =H,CO,
(g =gasformig) mit dem CO,-Partialdruck der mit
ihr im Gleichgewicht stehenden Luft. Daher nimmt
in gleicher Richtung auch die Loslichkeit der Car-
bonate zu (Tab. 2.4-2).

Im Gegensatz zu vielen anderen verwitterungs-
fahigen Mineralen fillt die Loslichkeit der Carbo-
nate mit zunehmender Temperatur, weil in gleicher
Richtung die Loslichkeit des CO, in Wasser ab-
nimmt. So betrigt bei einem CO,-Partialdruck von
0,03 kPa die Loslichkeit des Calcits bei 25 °C 49 mg,
bei 15 °C 60 mg und bei 0 °C 84 mg CaCO, 1. Den-
noch gehen Carbonate in einem warmen Boden
meist stirker in Losung als in einem kiihlen, weil
der CO,-Partialdruck der Bodenluft wegen der in-
tensiveren biologischen Aktivitit hoher ist. Die Car-

Tab. 2.4-2 Loslichkeit von CaCO, in Wasser in Abhéngig-
keit vom CO,-Partialdruck bei 25°C.

CO,-Partialdruck / Loslichkeit /
kPa mg CaCo, I’
0,031% 49
0,33 117
1,6 201
4.3 287
10 390

@ entspricht mittlerem Partialdruck der Luft

bonatverwitterung fithrt zum Abbau von Carbo-
natgesteinen und zur Entkalkung carbonathaltiger
Boden aus Loss und Geschiebemergel und anderen
carbonathaltigen Gesteinen.

Die Hydrolyse der Silicate wird am Beispiel ei-
nes Feldspats erldutert. Abbildung 2.4-1 zeigt Feld-
spatkristalle unterschiedlichen Verwitterungsgrades
aus einem Boden. Die Locher in der Oberfliche
und ihre regelmiflige Form deuten darauf hin, dass
sich der Feldspat bei der Verwitterung ohne Bevor-
zugung einzelner Komponenten (z.B. Ca?"), d.h.
kongruent auflost und sich die Geometrie der Her-
auslosung der Komponenten an der Kristallstruktur
(hier Gertststruktur) orientiert. Das gleiche gilt fir
die Verwitterung einer Hornblende, die daher an-
dere, ihrer Bandstruktur entsprechende Verwitte-
rungsformen zeigt.

Als feste Produkte der hydrolytischen Spaltung
der Kalifeldspate bilden sich aus den ionaren und
molekularen Zersetzungsprodukten Tonminerale
wie Kaolinit (GL. 5)

2 KAISi;0, + 2 CO, + 11 H,0 — 2 K*
+2HCO, + 4 HSiO, + ALS,O,(OH),  (5)

oder - unter Einbau des freigesetzten Kaliums - Illit
(Abb. 2.4-2).

Gleichung 5 ist ein Beispiel fiir eine inkongru-
ente Losungsreaktion, denn die Aktivititen der
gelosten Spezies werden durch eine neugebildete
Festphase (hier Kaolinit) kontrolliert und verédndert
und entsprechen somit nicht mehr dem Chemismus
des Ausgangsminerals. Die Formulierung der Glei-
chung sagt jedoch nichts aus tiber die Mechanismen
der Auflgsung auf atomarer Ebene. In einem ersten
Schritt werden zunéchst die K*-Ionen an der Ober-
fliche des frischen Feldspats durch H*-Ionen ersetzt
und gehen in Losung. Erfolgt diese Reaktion in rei-
nem Wasser, so bildet sich formal KOH, das man an
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Abb. 2.4-1 Strukturorientierte Losungsmuster von Mineralkornern aus einem Boden; Kali-Feldspat (links) und
Plagioklas (rechts) mit fortgeschrittener Verwitterung (Aufnahme M. ZAREl).

Abb. 2.4-2 Bei der Verwitterung neu gebildete Kaoli-
nite in Losungskavernen eines Kaliumfeldspats (Bild-
breite 56 pm; REM-Aufnahme von M. ZAREI).

der alkalischen Reaktion einer Aufschlimmung von
Feldspatpulver in Wasser erkennen kann:

=Si-O-Al= + H,0 — =Si-O-Al= + K* + OH~
| H
K (6)

Die Protonenanlagerung zerstort die Si-O-Al-Bin-
dung und fithrt zur vollstindigen Auflosung des
Feldspats unter Freisetzung geloster Ionen, aus denen
sich sekundire (Ton-)Minerale neu bilden, wenn de-
ren Loslichkeitsprodukte tiberschritten werden. Auch
Si-O-Si-Bindungen miissen aufgebrochen werden.
Die Stabilitat der Si-O-Si-Bindung ist dabei von der
Art der strukturell benachbarten Metallionen abhan-
gig. Sie ist umso hoher, je stirker seine Neigung zu
kovalenter Bindung ist; die Bindung wird daher in
der Reihenfolge K < Na < Ca < Mg < Al stabiler. Reine

Al-Silikate wie Andalusit findet man deshalb detri-
tisch in manchen Sandsteinen unverandert.

Die neugebildeten Minerale kénnen sich an der
Oberfliche der Feldspite abscheiden oder unter
Auflosung des Feldspats dessen Volumen ausfiillen
und seine einstige Gestalt annehmen (Pseudomor-
phose), wie dies bei Kaolinit und Gibbsit haufig
vorkommt.

Die fiir Kalifeldspéte geschilderte Umwandlung
kann mehr oder weniger modifiziert auch auf an-
dere Silicate wie Plagioklase, Pyribole und Olivine
tibertragen werden. Eine Besonderheit der blitt-
chenformigen Phyllosilicate (Glimmer, Chlorit)
ist, dass sie im ersten Verwitterungsschritt nur die
eingelagerten Bestandteile zwischen den Elemen-
tarschichten verlieren (z. B. K* bei den Glimmern),
sodass der Schichtzusammenbhalt zwar geschwicht
wird, die Schichtstruktur als Ganzes jedoch zu-
néchst erhalten bleibt (vgl. Kap. 2.2.5).

2.4.2.3 Oxidation und
Komplexierung

Viele Minerale wie Biotit, Pyribole und Olivin ent-
halten Fe und Mn in der reduzierten, zweiwertigen
Form. Sie werden daher im O,-haltigen Verwitte-
rungsmilieu, d. h. im Kontakt mit der Atmosphire,
oxidiert. Dabei werden die Bindungen im Mineral
gesprengt, das oxidierte Fe und Mn freigelegt und
hydrolytisch zu Oxiden und Hydroxiden umgesetzt.
Fiir Silicate ergibt sich folgende Grundreaktion (mit
] als Festphase):

]-Fe**~0-Si-[ + 1/, 0, + 2 H" -
]-Fe**-OH + ]-Si-OH )
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Die Oxidation des Eisens kann auch innerhalb der
Mineralstruktur erfolgen, sodass die positive La-
dung zunimmt. Zum Ladungsausgleich kénnen an-
dere Kationen, z. B. K* bei Biotit, die Struktur verlas-
sen oder OH-Gruppen in O-Gruppen umgewandelt
werden. Bei der Verwitterung von Biotit wird aufler
K* auch Fe®" freigesetzt und als Fe(III)-Oxid aus-
gefillt. Der Biotit verliert hierdurch seine schwarze
Farbe und wird gebleicht. Auch die Protolyse ist
an der oxidativen Verwitterung der Fe(II)-Silicate
beteiligt, wie folgende Verwitterungsreaktion eines
Pyroxens zeigt:

4 CaFeS$i,O4 + O, + 8 H,CO; + 14 H,O —
4 FeOOH + 4 Ca(HCO,), + 8 H,Si0, (8)

Die Oxidation des Magnetits, Fe,O,, fithrt zu Mag-
hemit oder zu Himatit (Gl 9), die des Titano-
magnetits entsprechend zu Titanomaghemit oder
Titanohdmatit:

4 Fe,0, + O, = 6 Fe,0, 9)

Oxidationsvorginge in Mineralen fordern daher
den weiteren Zerfall. Der oxidativ-hydrolytischen
Verwitterung unterliegen aufler Fe(II)-Silicaten
auch Siderit (FeCO,) und andere Fe(II)-Minerale.
Da die gebildeten Fe(III)-Oxide auffallend braun,
gelb oder rot gefirbt sind, ist die Verwitterung der
meisten Gesteine von einer entsprechenden Far-
bung begleitet (z. B. Verbraunung).

Bei Eisensulfiden wie FeS und FeS, (Pyrit) wer-
den aufler Fe? auch die Sulfidionen oxidiert. Diese
Oxidation fiihrt zu Goethit (FeOOH) und Schwefel-
sdure (H,SO,):

4 FeS, + 150, + 10 H,O0 —
4 FeOOH + 8 H,SO, (10)

Sinken die pH-Werte dabei unter 3, kann das Fe?*
nur noch bakteriell durch Thiobacillus ferrooxidans
oxidiert werden. Ferner hydrolysiert bei diesen tie-
fen pH-Werten das Fe**-Ion nicht mehr vollstindig
(OH/Fe** <3) und es bilden sich statt der Fe(III)-
Oxide Fe(III)-Hydroxysulfate wie Schwertmannit
oder Jarosit, dessen Kalium der Verwitterung K-
haltiger Minerale entstammt. Sinkt die Sulfatkon-
zentration oder verdndert sich der pH-Wert, hydro-
lysiert Schwertmannit zu Goethit:

Fe,04(OH),SO, + 2 H,0 — 8 FeOOH+ H,80, (11)

Je nach dem Protonen-Pufferungsvermdogen beglei-
tender Minerale sinken die pH-Werte in pyrithalti-
gen, oxidierenden Abraumhalden oder in Marschen
u.U. soweit ab, dass sie das Pflanzenwachstum
deutlich erschweren. Die toxische Wirkung tiefer
pH-Werte wird durch die Freisetzung von AIP* aus

Silicaten noch erhoht. Einer Haldenvergiftung kann
entweder durch Kalkung oder besser durch Abde-
ckung (Luftabschluss) zur Verhinderung der Oxida-
tion entgegen gewirkt werden.

I 2.4.3 Rolle der Biota

Im belebten, durchwurzelten Bereich der Boden
ist die Verwitterung meist intensiver als im unbe-
lebten. Dazu tragen insbesondere Pflanzenwurzeln
und niedere Vertreter der Bodenflora (Bakterien,
Algen, Pilze) bei.

Die bei der biotischen Verwitterung ablaufenden
Mechanismen sind im Prinzip die gleichen wie die
der chemischen Verwitterung. Die Hauptwirkung
geht von biotisch produzierten Sauren, z.B. wiah-
rend des Streuabbaus, aus. Das sind aufler Koh-
lensdure vor allem niedermolekulare organische
Siuren wie Oxalsiure, Weinsiure, Apfelséure und
Citronensiure, aber auch aromatische Siauren wie
Benzoesidure. Die Freisetzung von Metallen, die mit
organischen Liganden (z. B. Citrat) stabile Komple-
xe bilden, wird durch organische Komplexbildner
gefordert. Durch sie werden vor allem Al, Fe und
Mn sowie Schwermetalle wie Cu und Pb komple-
xiert. Auch die Huminstoffe, insbesondere die Ful-
vosduren, beteiligen sich an der Komplexierung der
Metalle (s. Kap. 3).

Durch mikrobielle Oxidation des organischen
Schwefels und Stickstoffs entstehen auflerdem be-
vorzugt H,SO, und HNO;. SchliefSlich gehort hier-
zu auch die Protonenausscheidung der Pflanzen-
wurzeln im Austausch gegen aufgenommene Me-
tallkationen (s. Kap. 4).

In Boden sind die Kristalloberflichen primérer
Silicate hdufig dicht mit Pilzhyphen, Bakterien oder
Algen bedeckt, sodass ein enger Kontakt zwischen
Organismen und Mineraloberflichen entsteht. An
diesem Kontakt kann es durch Ausscheidung von
organischen Sduren und Komplexbildnern zu ver-
starkter Verwitterung kommen. Flechten produzie-
ren z. B. Oxalsdure, die mit Ca?* und Mg?" aus dem
Gestein zu Ca- und Mg-Oxalat reagiert. Die geringe
Loslichkeit dieser Oxalate fordert die Verwitterung,
da die freigesetzten Metalle der Verwitterungslo-
sung entzogen werden. So verloren Biotite Kalium,
nachdem sie lingere Zeit im A-Horizont saurer
Waldboden gelagert waren. Dabei drangen die Hy-
phen zwischen die sich aufblitternden Biotitkris-
talle ein. Aus 1kg Granitbruchstiicken losten sich
innerhalb von 30 Tagen in Gegenwart einer kom-
plexen Bodenmikroflora 160 mg Fe, 100 mg Al und
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220 mg Mn, im sterilen Ansatz dagegen nur 0,2 mg
Fe, 0,5 mg Al und 10 mg Mn.

Bedeutsam fiir die Pflanze sind solche Auflo-
sungsprozesse wegen der Mobilisierung von Phos-
phat aus schwerloslichen Ca-Phosphaten, z.B.
Apatit. Ahnliche Auflésungserscheinungen wurden
auch in der Rhizosphire (=unmittelbare Wurze-
lumgebung)  beobachtet.  Eisen-komplexierende
Wurzelausscheidungen, sog. Siderophore, 1sen
Fe(III)-Oxide und sichern so die Fe-Versorgung
mancher Pflanzen.

| 2.44 Verwitterungsstabilitat

Minerale sind thermodynamisch stabil, wenn sie
bei gegebenen Druck- und Temperaturbedingungen
mit ihrer chemischen Umgebung im Gleichgewicht
stehen. Auf Boden ist diese Definition nur bedingt
anwendbar, denn in der Natur wird das Gleich-
gewicht zwischen Mineralen und Verwitterungs-
16sung nur selten erreicht, da die Verwitterungs-
produkte stindig entzogen werden durch: (a) Ab-
fuhr in geldster Form, (b) Bildung schwerloslicher
neuer Minerale (Tonminerale, Carbonate, Oxide
und Hydroxide), und (c) Bildung von organischen
Komplexverbindungen des Al und Fe, besonders in
humusreichen Bodenhorizonten. Boden sind keine
geschlossenen, sondern offene Systeme, in die und
aus denen Stoffe zu- bzw. abgefithrt werden. Mit
der Zeit werden sich deshalb Fliefigleichgewichte
einstellen, in denen sich die mineralogische Zusam-
mensetzung kontinuierlich den stofflichen Veran-
derungen anpasst. Aus diesen Griinden schreitet
die Verwitterung stindig weiter fort. Chemische
Verwitterungs- und Neubildungsprozesse in Boden
sollten deshalb sowohl thermodynamisch als auch
kinetisch betrachtet werden.

2.4.4.1 Thermodynamische Stabili-
tatsverhiltnisse

Die Stabilitdt von Mineralen gegeniiber chemischer
Verwitterung korreliert mit der Wasserloslichkeit.
Leicht 16sliche Minerale wie die Salze (z.B. Stein-
salz) verwittern deshalb am schnellsten. In dieser
Reihe folgen auf den etwas weniger loslichen Gips
die Carbonate (Calcit > Dolomit) und letztlich die
noch schwerer 16slichen priméren Silicate.

Die Stabilitdt der primédren Silicate ist von meh-
reren Faktoren abhingig, die haufig ineinander
greifen. Zu ihnen zdhlen der Strukturtyp, der Si-

Al-Ersatz, die Art der Metallkationen, welche die
SiO,-Tetraeder verkniipfen, und der Gehalt oxidier-
barer Kationen wie Fe?* und Mn?*. Im Allgemeinen
steigt die Stabilitit der verschiedenen Strukturtypen
in der Reihenfolge Insel- <Ketten- <Blatt- < Ge-
ristsilicate an, denn in gleicher Reihenfolge nimmt
die Vernetzung der SiO,-Tetraeder und daher der
Anteil von Si-O-Si(Al)-Bindungen zu. Bei gleichem
Strukturtyp sinkt die Stabilitdt mit steigendem Er-
satz von Si durch Al, also in der Reihenfolge Quarz
> Orthoklas > Nephelin und bei den Plagioklasen
von Albit zum Anorthit. Dies liegt daran, dass die
vier Sauerstoffatome der Tetraeder durch das um
50 % grofiere Al-Ion auseinander gedringt werden.

Die Art der Kationen, die die SiO,-Tetraeder
verkniipfen, beeinflusst die Stabilitit durch ihre
Grofle und Ladung. Die Stabilitdt steigt mit der
Ladung und sinkt mit der Grofle des verkniipfen-
den Kations. Daher sind Strukturen, in denen die
grofleren Kationen Mg?*, Ca?* und Fe?* (Tab. 2.2-2)
die Tetraeder verkniipfen, weniger stabil als durch
Al verkniipfte, also z. B. Biotit gegeniiber Muskovit.
Dass dieser Einfluss jeden anderen strukturbeding-
ten Einfluss {iberlagern kann, zeigt bei den Inselsili-
katen die Stabilitatsreihenfolge Zirkon > Andalusit,
Staurolith > Olivin. Die SiO,-Tetraeder im Zirkon
(ZrSi0,) werden durch Zr**, im Andalusit (ALO-
SiO,) und Staurolith durch AP** und im Olivin
durch Mg?* und Fe?* verkniipft.

Der Gehalt an oxidierbaren Metallionen wie Fe**
und Mn?* senkt die Stabilitit, weil durch ihre Oxi-
dation die Ladungs- und strukturellen (in 6-facher
Koordination ist Fe** 13 % kleiner als Fe**, vgl.
Tab.2.2-2) Verhiltnisse im Mineral gestort wer-
den. Der Umstand, dass Biotit leichter verwittert als
Muskovit, hiangt daher eng mit seinen meist hohen
Gehalten an Fe?* zusammen. Besonders leicht ver-
witterbar — da oxidierbar - ist auch Pyrit, obwohl er
schwer 16slich ist.

Insgesamt ergibt sich aus diesen Betrachtungen
fiir die gesteinsbildende Silicate etwa folgende Reihe
steigender Verwitterungsstabilitit: Olivine < Anor-
thit < Pyroxene < Amphibole < Biotit < Albit < Mus-
kovit ~ Orthoklas < Quarz. Werte fiir die Lebens-
zeiten von 1 mm groflen Kristallen verschiedener
Silicate sind in Tabelle 2.4-3 angegeben; sie ent-
sprechen vorgenannter Reihenfolge. Tonminerale
als Endprodukte der Verwitterung sind dabei unter
aeroben, oberflichennahen Bedingungen #hnlich
stabil wie der strukturell verwandte Muskovit.

Eine qualitative Betrachtung der Verwitterungs-
stabilitdt ist mit Hilfe von Stabilititsdiagrammen
moglich, in denen die Stabilititsfelder der einzel-
nen Minerale als Funktion der Zusammensetzung
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Tab. 2.4-3 Mittlere Lebensdauer eines 1 mm groBen Kristalls verschiedener Silicate in Jahren (n. LASAGA, 1984).

Anorthit Diopsid Albit

1,1- 102 6,8 - 108 8,0 - 10*

der Verwitterungslosung im Gleichgewichtszustand
dargestellt sind. Sie errechnen sich aus den ther-
modynamischen Groflen (Bildungsenthalpien) al-
ler beteiligten Phasen. Aus Stabilititsdiagrammen
wie Abbildung 2.4-3 lisst sich abschidtzen, ob ein
Mineral mit einer gegebenen Verwitterungslosung
stabil ist oder ob es sich auflosen wird. So werden
Orthoklas und Muskovit umso eher verwittern, je
niedriger die K- und Si-Aktivitit und je héher die
H-Aktivitit (pH) in der Verwitterungslosung sind
(Abb. 2.4-4). Fir die Kinetik (s. Kap. 2.4.4.2) bedeu-
tet eine grofle Abweichung der Losungskonzentrati-
on von der Gleichgewichtskonzentration (siche Gl
12) eine schnelle Auflgsungsrate.
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Muskovit
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Abb. 2.4-3 Stabilitatsbereich von Orthoklas, Musko-
vit, Kaolinit, Smectit und Gibbsit bei 25°C als Funk-
tion der Aktivitdt (Mol I') von K*, H* und H,SiO,.
Die beiden gestrichelten Linien markieren die H,SiO,-
Sattigungsaktivitaten von Quarz und amorphem SiO,,
die Schlangenlinien die mittlere Zusammensetzung von
Meerwasser. Der Pfeil symbolisiert die Veranderung
von stark untersattigtem Niederschlagswasser, das
sich im Kontakt mit Mineralen an K* und H,SiO, mehr
und mehr anreichert.

K-Feldspat Muskovit Quarz

5,2-10° 2,7 - 10¢ 3,4-107

Die exakte Lage der Stabilititsgrenzen ist jedoch
unsicher und daher nur fiir eine qualitative Progno-
se verwendbar, weil (1) die freien Energien der ein-
zelnen Minerale sich nur sehr wenig voneinander
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Abb. 2.4-4 Freisetzungsraten von Si aus Olivin und
Albit und von K aus Muskovit bei 70 °C in Abhangigkeit
vom pH (nach KNAUS & WOTERY, 1986).
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unterscheiden und sich daher die Energien der Um-
wandlungsreaktion nicht mit ausreichender Genau-
igkeit bestimmen lassen; (2) die Gleichgewichte im
Verwitterungsmilieu, d. h. bei niedriger Temperatur
und niedrigem Druck nur selten erreicht werden;
(3) sich bevorzugt metastabile Phasen bilden, die
sich nur sehr langsam (wenn {iberhaupt) in die sta-
bilen umwandeln. So liegt z. B. die Si-Konzentration
in vielen Verwitterungslosungen zwar deutlich tiber
der des Gleichgewichtes mit Quarz, dieser bildet
sich aber, wenn tiberhaupt, nur duflerst langsam.

2.4.4.2 Kinetik der chemischen
Verwitterung

Anhand von Stabilitdtsdiagrammen (Abb. 2.4-3)
wurde bereits erlautert, dass Untersittigung zwar
prognostiziert, dass ein Mineral nicht stabil ist und
sich auflésen wird, mit welcher Rate dies jedoch
geschieht, lasst sich aus Stabilitatsdiagrammen nicht
ableiten. Eine quantitative Beschreibung der Rate R,
mit der ein Mineral chemisch verwittert, lisst sich
wie folgt formulieren (White und Brantley, 1995):

Ea
Rate R=k, A, exp =T (ah,) gD (1:[ a") f(AG,)
(Gl 12)

Die einzelnen Terme in Gl. 12 lassen sich mit wich-
tigen Bodeneigenschaften zumindest qualitativ
verkniipfen: Die Mineralart bestimmt die mineral-
spezifische Ratenkonstante k,, die fiir Silicate bei
~1071°..10" mol m=2s7! liegt. Die reaktive Ober-
fliche A, steigt mit abnehmender Korngrofle,
die wiederum eine Funktion des Ausgangsgesteins
ist. So ergeben die grobkornigen Minerale saurer
Plutonite (z.B. Granit) weniger Angriffsfliche als
die feinkérnigen Minerale basischer Vulkanite wie
Basalt. Die Temperaturabhingigkeit der Reaktion
wird im Exponentialterm beriicksichtigt, in den
die Aktivierungsenergie E,, die Temperatur T und
die BorrzMANN-Konstante R eingehen. Die chemi-
sche Zusammensetzung der Bodenlosung wird in
den nichsten drei Termen beriicksichtigt: Der erste
Term ist die Protonenaktivitit (pH-Wert), die mit
der Zahl n der an der Losungsreaktion beteiligten
Protonen potenziert wird. Die Freisetzungsraten
von Si aus Olivin und Albit (Abb. 2.4-4) sinken in
Ubereinstimmung mit Gl 5 mit steigendem pH ab.
Das Wiederansteigen der Raten oberhalb von pH7
beruht auf einem Anstieg der Kieselsdure-Loslich-
keit im alkalischen Bereich. Solche Anderungen im
Loslichkeitsverhalten (z.B. auch durch Komplexie-
rungsreaktionen) werden in der Ratengleichung im
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Produktterm IT a beriicksichtigt. Dass Losungsra-
ten auch von der Ionenstirke abhédngen, berticksich-
tigt der Term g(I).

Letztlich wird noch im Term f(AG,) beriicksich-
tigt, dass die Rate vom Grad der Untersittigung
abhingt und zwischen 1 (d.h. maximale Rate k,
bei maximaler Untersittigung) und Null (Gleich-
gewichtsfall) variiert. Von grofiter Bedeutung ist
deshalb das Wasserregime, das bestimmt, wie lange
Wasser im Kontakt mit einer sich auflosenden Mi-
neraloberfliche steht. Bei sehr kurzer Verweilzeit
in sehr wasserziigigen Boden mit hohen Nieder-
schldgen bleibt die Verwitterungslosung hochgradig
untersittigt, sodass sich langfristig auch sehr schwer
losliche Minerale auflosen (z. B. Quarz in tropischen
Boden). Je linger die Bodenlosung im Kontakt mit
den festen Phasen ist, umso eher wird sich die Zu-
sammensetzung derjenigen nahern, die im Gleich-
gewicht mit dem sich auflosenden Mineral (z.B.
Orthoklas) wire. Meist wird jedoch vor Erreichen
dieses Gleichgewichts das Loslichkeitsprodukt eines
weniger loslichen Minerals tiberschritten (z. B. von
Kaolinit). Durch Wachstum dieses neuen Minerals
wird die Verwitterungslosung an den entsprechen-
den Elementen verarmt, die Losungszusammen-
setzung des nach unten abgefiihrten Sickerwassers
entspricht daher nicht mehr der Zusammensetzung
der verwitternden priméren Minerale (s. Gl 5 fir
inkongruente Auflosung).

2.4.4.3 Verwitterungsgrad

Der Verwitterungsgrad ldsst sich mineralogisch
kennzeichnen, z.B. durch sog. Leitminerale. So
wird im humiden Klima geringe Verwitterung
durch Dominanz von Gips, Calcit und Olivin an-
gezeigt, eine maflige durch Biotit, Illit und Smectit,
eine starke durch sekunddren Chlorit und Kaolinit
und eine sehr starke durch Gibbsit und Anatas.
Abweichungen hiervon sind jedoch je nach lokalen
Verwitterungsbedingungen moglich. Neben Veran-
derungen im Mineralbestand zeigen ansteigende
Gehalte von Begleitmineralen, z.B. von Goethit
und Himatit, ebenfalls steigende Verwitterungs-
grade an.

Auch chemische Indikatoren eignen sich zur
Kennzeichnung des Verwitterungsgrades. So ver-
armen die Boden zuerst vor allem an Na, Ca und
Mg, wihrend der K-Gehalt langsamer abnimmt.
Unter den Anionen gehen insbesondere Chlorid
und Sulfat schnell verloren, wihrend Phosphat
zwar aus dem Apatit freigesetzt, dann aber meist
in anderer Form relativ fest gebunden wird. Sili-
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cat geht zwar auch bereits in den Anfangsphasen
der Verwitterung verloren, erkennbar jedoch erst
in einem fortgeschrittenen Verwitterungsstadium.
Diese Desilifizierung erfolgt stufenweise, da sich
zunichst wieder Si-reiche sekundire Minerale (Illit,
Smectit) und dann Si-drmere (Kaolinit) bilden, bis
schliefllich im Extremfall nahezu alles Si verloren
geht. In diesem, allerdings eher seltenen Zustand,
reichern sich die Elemente Al, Fe, Ti u.a. in Form
von Oxiden und mit ihnen assoziiert auch einige
Spurenelemente wie Ni und Cr sehr stark relativ an,
z. B. in Bauxiten.

Die geschilderte Mobilititsabfolge ldsst sich aus
dem Vergleich zwischen den mittleren Elementge-
halten der Gesteine (s.Tab.2.2-1) und denen der
Flusswasserriickstinde ableiten (Abb.2.4-5). Die
Reihenfolge sinkender Mobilitdt im oxidativen Mi-
lieu lautet:

Cl>S>Na>Ca>Mg>K>Si>Fe>Al

Die Rate, mit der Silicatverwitterung in Béden ab-
lauft, lasst sich aus den Verlusten an Na, K, Ca und
Mg in Bodenprofilen und aus den Frachten dieser
Elemente und des Si in den Fliefigewéssern erschlie-
Ben. Fiir Boden gemafligt-humider Gebiete ergaben
sich dabei Werte zwischen 0,02...0,08 molm=2a!.
Die Stabilitdt der Gesteine gegeniiber physikali-
scher und chemischer Verwitterung ist neben der
strukturellen Stabilitdt ihrer Minerale noch von
weiteren Gesteinseigenschaften abhiangig. Wie oben

100

Gehalt in Flusswasser-
riuckstanden / Gew.-%

0.1
0.1 1 10 100

Gehalt im Gestein / Gew.-%

Abb. 2.4-5 Beziehung zwischen den Elementgehalten
im Gestein und in Flusswasserriickstanden als MaB fir
ihre Mobilitat (nach HUDSON, 1995). Die Pfeile deuten
Anreicherung im Flusswasser bzw. Anreicherung im
Gestein an.

erwahnt, verwittert z. B. Granit physikalisch leich-
ter und daher tiefgriindiger als feinkorniger Basalt.
Umgekehrt ist es bei der chemischen Verwitterung:
Hier verwittern basische Magmatite, insbesonde-
re feinkristalline Vulkanite, wegen ihres hoéheren
Gehaltes an leicht verwitterbaren Mineralen (Oli-
vin, Pyribole, Ca-reiche Plagioklase) schneller und
durchgreifender als saure Magmatite. Aus Graniten
entstehen folglich im geméfigt-humiden Klima tief-
griindige, aber im Mineralbestand (mit Ausnahme
des Biotits) gegeniiber dem Gestein wenig veran-
derte, aus Basalten dagegen flachgriindige, aber im
Mineralbestand stark verdnderte Boden.

2.5 Mineralbestand von
" Boden

Wie die Gesteine, so sind auch die Boden Mine-
ralgemische. Im Laufe der Verwitterung wurde ein
Teil der Minerale unverdndert von den Gesteinen
ererbt, ein anderer Teil ist pedogen. Der Mineralbe-
stand vieler Boden spiegelt daher denjenigen ihres
Ausgangsgesteins umso deutlicher wider, je weni-
ger Verwitterung und Bodenbildung stattgefunden
haben und je schwerer die Ausgangsminerale ver-
wittern. Pedogene Minerale treten demgegeniiber
bei reiferen Boden mehr und mehr in den Vorder-
grund. Dies préigt auch die Verteilung der verschie-
denen Minerale auf die Korngroflenfraktionen der
Boden. Sand- und Schlufffraktion bestehen vor-
wiegend aus den bei der Verwitterung zuriickblei-
benden, stabilen magmatischen und metamorphen
Mineralen wie Quarz, Kalifeldspate, Glimmer (vor
allem Muskovit) und zahlreichen Schwermineralen
(Zirkon, Rutil, Ilmenit, Magnetit, Turmalin), wih-
rend in der Tonfraktion die Tonminerale und Oxide
aus Sedimenten und aus der Pedogenese dominie-
ren (Abb. 2.5-1).

Boden aus sauren Magmatiten und Metamorphi-
ten (z.B. Granit, Gneis) bestehen meist zu > 60 %,
solche aus Sandsteinen, Fluss- und Flugsanden bis
zu 95 % aus Quarz. Dagegen sind Boden aus Loss,
Kalk- und Tongesteinen quarzirmer (<50 %), wah-
rend solche aus basischen Magmatiten kaum Quarz
enthalten, es sei denn durch dolischen Eintrag. Der
Quarzgehalt ist in der Sandfraktion am héchsten
und nimmt zu den feineren Fraktionen hin ab (s.
Abb. 2.5-1). Quarz ist jedoch auch noch im Grob-
ton zu finden. Die Bodenentwicklung kann zu re-
lativer Quarzanreicherung fiithren, wenn weniger
stabile Minerale, z. B. Silicate, zerfallen.
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Der Gehalt an Feldspdten liegt in Boden des
gemifligt-humiden Klimabereichs haufig bei etwa
5...30%; daran sind zu 80...90 % Alkalifeldspite
beteiligt, da Ca-reiche Feldspdte leichter verwittern.
Der Einfluss des Verwitterungsgrades geht z. B. da-
raus hervor, dass Boden aus altpleistozanen Sanden
meist <10 % Feldspite enthalten, solche aus jung-
pleistozénen Sanden im Mittel 15...20 %. Boden aus
Loss, Ton und Tonschiefer haben Feldspatgehalte
von 10...15 %. Der Feldspatgehalt sinkt zu den fei-
neren Fraktionen hin ab (Abb. 2.5-1). In Boden aus
Gesteinen mit hohem Gehalt an Alkalifeldspaten
kénnen diese jedoch auch noch in der Tonfraktion
auftreten. In vielen Boden der feuchten Tropen sind
die Feldspite dagegen weitgehend in Tonminerale
umgewandelt.

Plagioklase, Pyroxene, Amphibole und Olivine
sind nur in den groberen Fraktionen in geringer
Menge vorhanden, da sie im Vergleich zu Alkali-
feldspdten leichter verwittern. Thr Anteil sinkt in-
nerhalb eines Profils i.d. R. von unten nach oben,
weil die Verwitterung in den oberen Horizonten am
weitesten fortgeschritten ist. In stark verwitterten
Boden der humiden Tropen (Ferralsole) fehlen sie
ganz.

Der Gehalt an Glimmern, vorwiegend Mus-
kovit und gebleichter (=verwitterter) Biotit, ist in
der Schlufffraktion der Boden am hochsten, da
die Glimmer wegen ihrer ausgepragten Spaltbarkeit
mechanisch leicht zerfallen (Abb. 2.5-1).

Tonminerale und Oxide sind in vielen jungen
Boden des gemifligten Klimaraums aus Sedimen-
ten ererbt, stammen jedoch auch aus der Pedo-
genese. So herrschen in nachpleistozinen Boden
aus Loss, Geschiebemergel, Auensedimenten und

100
Gewichts-
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Abb. 2.5-1 Mineralbestand in den Kornfraktionen
Sand, Schluff und Ton (Beispiel aus der Glazialland-
schaft Norddeutschlands).

Ton

Marschen, aber auch aus Ton- und Kalkgesteinen
vor allem Illit und Smectit aus diesen Sedimenten
vor. Auf tonmineralfreien Ausgangsgesteinen, wie
den Magmatiten, sind die Tonminerale der Boden
dagegen stets pedogen. Sie werden von der Mine-
ralzusammensetzung der magmatischen bzw. me-
tamorphen Gesteine und dem Pedoklima bestimmt
und dndern sich mit dem Entwicklungsgrad der
Boden.

Bei geringem Verwitterungsgrad findet man auf
basischen Magmatiten (Basalt u.a.) haufig Smectit,
auf sauren Magmatiten (Granit u.a.) dagegen Illit
und Vermiculit, auf Metamorphiten hdufig priméare
Chlorite. Bei stiarkerer Versauerung sind die Smec-
tite und Vermiculite in Bodenchlorite umgewandelt
und primire Chlorite z. T. aufgeldst. Ortliche An-
reicherungen von Goethit, Lepidokrokit und Fer-
rihydrit treten in redoximorphen Béden auf. Auf
vulkanischen Aschen enthalten die Boden bei ho-
herer Si-Konzentration Allophan und bei geringerer
Imogolit; im spéteren Entwicklungsstadium herr-
schen dagegen Halloysit und Kaolinit vor. Allophan
und Imogolit kommen jedoch auch im B-Horizont
von Podsolen vor.

Zahlreiche Boden des geméfligt-humiden Klima-
bereichs, z.B. Rendzinen, Pararendzinen, junge
Auenboden und Marschen, enthalten selbst noch
im A-Horizont Calcit und Dolomit meist in der
Schlufffraktion (z.B. in Ldss). Mit zunehmender
Trockenheit tritt in Boden auch pedogener Calcit
auf.

Der Mineralbestand stark entwickelter Boden
der perhumiden Tropen und Subtropen wird durch
Kaolinit, Goethit, Hamatit, Gibbsit und Anatas ge-
pragt. Auf sauren Magmatiten und Metamorphi-
ten kommen verwitterungsresistente Minerale wie
Quarz, Orthoklas oder Muskovit hinzu, auf ba-
sischen Magmatiten fehlen diese weitgehend. In
neutralen bis schwach alkalischen Boden wech-
selfeuchter Klimagebiete ist Smectit verbreitet, bei
trockeneren, semiariden Bedingungen und héherer
Mg-Konzentration treten Palygorskit und Sepiolit
und verschiedene Salze (Sulfate, Chloride, Nitrate,
Borate) auf. Smectitreiche Béden (Vertisole) grund-
wassernaher Ebenen und in Muldenlage sind in
vielen Gebieten (Indien, Afrika) mit kaolinitischen
Boden an den Héngen durch den Landschaftswas-
serhaushalt verkniipft. Typische pedogene Minerale
des anaeroben Bodenbereichs sind Eisensulfide, Si-
derit und Vivianit.

Fast alle Boden enthalten geringe Mengen (< 2 %)
an Schwermineralen, z. B. Apatit, Magnetit, Ilmenit,
Granat, Rutil, Zirkon, Turmalin u.a. Die schwer
verwitterbaren Schwerminerale sind umso stérker
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Tab. 2.5-1 Dominierende pedogene Tonminerale in den
Bodenordnungen der Soil Taxonomy (Kap.7 und 8).

Soil order Tonminerale

Alfisole Illit, Smectit, Al-Chlorit

Andisole Allophan, Imogolit, Halloysit
Aridisole Palygorskit, Sepiolit, Smectit
Entisole keine

Inceptisole Illit, Smectit, Al-Chlorit

Mollisole Illit, Smectit, Vermiculit

Oxisole Kaolinit, Goethit, Hamatit, Gibbsit
Spodosole lllit, Al-Chlorit, (Smectit), Allophan
Ultisole Kaolinit, Muskovit, Hdmatit, Goethit
Vertisole Smectit

Gelisole Iit

angereichert, je stirker die Boden verwittert sind.
Der Apatitgehalt nimmt mit zunehmender Versau-
erung dagegen ab.

Da die Mineralboden-Ordnungen (,orders‘) der
Soil Taxonomy im Groben entlang einer Entwick-
lungsreihe definiert sind, lassen sich ihnen vorherr-
schende pedogene Minerale zuordnen (Tab. 2.5-1).

i 2.6 Literatur

Weiterfiihrende Lehr- und Fachbiicher

ALAILY, F. (1998): 2.1.1.3 Carbonate, Sulfate, Chloride,
Phosphate. In: BLUME, H.-P., P. FELIX-HENNINGSEN,
W.R. FISCHER, H.G. FREDE, R. HORN, K. STAHR (Hrsg.)
(1996 ff): Handbuch der Bodenkunde, ecomed,
Landsberg; ab 2007 Wiley VCH Weinheim.

ALAILY, F. (1996): 2.1.4.3 Carbonate, Gips und I3sliche
Salze. In: BLUME, H.-P., P. FELIX-HENNINGSEN, W.R.
FISCHER, H.G. FREDE, R. HORN & K. STAHR (Hrsg.)
(1996 ff): Handbuch der Bodenkunde, ecomed,
Landsberg; ab 2007 Wiley VCH Weinheim.

ALALLY, F. (2000): 2.1.5.5 Carbonate und Salze. In:
BLUME, H.-P., P. FELIX-HENNINGSEN, W.R. FISCHER,
H.G. FREDE, R. HORN & K. STAHR (Hrsg.) (1996 ff):
Handbuch der Bodenkunde, ecomed, Landsberg; ab
2007 Wiley VCH Weinheim.

ALTERMANN; M. (1998): Gliederung periglazialer Lagen.
S. 175-180. In: Arbeitskreis fiir Bodensystematik
der DBG (Hrsg.). Systematik der Boden und der bo-
denbildenden Substrate Deutschlands. Mitt. Dtsch.
Bodenkundliche Ges. 86 Oldenburg.

BAILEY, S.W. (1991): Hydrous phyllosilicates (exclusive
of micas). Rev. in Mineralogy 19.

BANFIELD, J.F. & K.H. NEALSON (1997): Geomicrobiology:
Interactions between microbes and minerals. Rev.
in Mineralogy 35.

BLUME, H.-P., P. FELIX-HENNINGSEN, W.R. FISCHER, H.G.
FREDE, R. HORN & K. STAHR (Hrsg.) (1996 ff): Hand-
buch der Bodenkunde, ecomed, Landsberg; ab 2007
Wiley VCH Weinheim.

BLUME, H.-P. (1996): Boden stadtisch-industrieller
Verdichtungsraume. In: BLUME, H.-P., P. FELIX-HEN-
NINGSEN, W.R. FISCHER, H.G. FREDE, R. HORN & K.
STAHR (Hrsg.) (1996 ff): Handbuch der Bodenkun-
de, ecomed, Landsberg; ab 2007 Wiley VCH Wein-
heim.

BRINDLEY, G.B. & G. BROWN (1984): Crystal structure of
clay minerals and their X-ray identification. Mono-
graph 5. Mineral. Soc. London.

CARMICHEL, |.S., F.J. TURNER & J. VEERHOOGEN (1974):
Igneous petrology. McGraw Hill, New York.

CORNELL, R.M. & U. SCHWERTMANN (1996): The iron
oxides. Wiley VCH, Weinheim.

DixoN, J.B. & S.B. WEED (1989): Minerals in soils and
environments. Soil Sci. Soc. Am., Madison.

DREVER, J. (1985): The chemistry of weathering. Reidel,
Dordrecht.

EHLERS, J. (1994): Aligemeine und historische Quartar-
geologie. Enke, Stuttgart.

FOCHTBAUER, H. (1988): Sedimente und Sedimentge-
steine. Schweizerbart, Stuttgart.

FURRER, G. & H. STICHER (1999): 2.1.3.2. Chemische
Verwitterungsprozesse. In: BLUME, H.-P., P. FELIX-
HENNINGSEN, W.R. FISCHER, H.G. FREDE, R. HORN &
K. STAHR (Hrsg.) (1996 ff): Handbuch der Boden-
kunde, ecomed, Landsberg; ab 2007 Wiley VCH
Weinheim.

GARRELS, R.M. & C.L. CHRIST (1965) Solutions, minerals
and equilibria. Freeman, San Francisco.

HEANEY, P.J., C.T. PREWITT & G.V. GIBBS (1994): Silica:
Physical behavior, geochemistry and materials ap-
plication. Rev. in Mineralogy 29.

JASMUND, K. & G. LAGALY (1993): Tonminerale und Tone.
Steinkopff, Darmstadt.

KITTRICK, J.A. (1985): Mineral classification of soils. Soil
Sci. Soc. Am., Special Publ. 16, Madison.

MARKL, G. (2008): Minerale und Gesteine, 2. Aufl. Spek-
trum Akademischer Verlag, Heidelberg.

NAHON, D.B. (1991): Introduction to the petrology of
soils and chemical weathering. Wiley, New York
NEwMAN, A.C.D. (1987): Chemistry of clays and clay

minerals. Mineral. Soc. London.

NIEDERBUDDE, E.-A. (1996): Tonminerale. In: BLUME,
H.-P., P. FELIX-HENNINGSEN, W.R. FISCHER, H.G. FREDE,
R. HORN & K. STAHR (Hrsg.) (1996 ff): Handbuch der



2.6 Literatur

Bodenkunde, ecomed, Landsberg; ab 2007 Wiley
VCH Weinheim.

OLLIER, C. (1984): Weathering. Oliver & Boyd, Edinburg.

RAHMDOR, P. & H. STRUNZ (1978): Klockmanns Lehrbuch
der Mineralogie. 16. Aufl.. Enke, Stuttgart.

SEBASTIAN, U. (2009): Gesteinskunde. Spektrum Akade-
mischer Verlag, Heidelberg.

STANJEK, H. (1997): 2.1.1.2. Gesteinsbildende Oxide.
In: BLUME, H.-P., P. FELIX-HENNINGSEN, W.R. FISCHER,
H.G. FREDE, R. HORN & K. STAHR (Hrsg.) (1996 ff):
Handbuch der Bodenkunde, ecomed, Landsberg; ab
2007 Wiley VCH Weinheim.

STANJEK, H. (1998): 2.1.5.4. Pedogene Oxide. In: BLUME,
H.-P., P. FELIX-HENNINGSEN, W.R. FISCHER, H.G. FREDE,
R. HORN & K. STAHR (Hrsg.) (1996 ff): Handbuch der
Bodenkunde, ecomed, Landsberg; ab 2007 Wiley
VCH Weinheim.

STAHR, K. (1979): Die Bedeutung periglazialer Deck-
schichten fiir Bodenbildung und Standortseigen-
schaften im Siidschwarzwald. Freiburg Bodenkundl.
Abh. H.9.

Stow, D.A.V. (2008): Sedimentgesteine im Gelande.
Spektrum Akademischer Verlag, Heidelberg.

TUCKER, M. (1996): Methoden der Sedimentologie.
Enke, Stuttgart.

VINX, R. (2008): Gesteinsbestimmung im Geldnde, 2.
Aufl. Spektrum Akademischer Verlag, Heidelberg.

©

WAYCHUNAS, G.A. (1991): Crystal chemistry of oxides
and oxyhydroxides. Rev. in Mineralogy 25.

WEDEPOHL, K.H. (Hrsg.) (1969): Handbook of geochemi-
stry. Springer, Berlin.

WEISE, O.R. (1983): Das Periglazial. Borntraeger, Berlin,
Stuttgart.

WHITE, A.F. & S.L. BRANTLEY (1995): Chemical weathe-
ring rates of silicate minerals. Rev. in Mineralogy,
31.

WILSON, M.J. (1994): Clay Mineralogy: Spectroscopic
and chemical determinative methods. Chapman &
Hall, London.

WIMMENAUER; W. (1985): Petrographie der magmatischen
und metamorphen Gesteine. Enke, Stuttgart.

Weiterfiihrende Spezialliteratur

HUDSON, B.D. (1995): Reassessment of Polynov’s ion
mobility series. Soil Sci. Soc. Am. J., 59:1101...
1103.

KNAUs, K.G. & T.J. WOLERY (1986): Dependence of albite
dissolution kinetics on pH & time at 25 °C & 70 °C.
Geochim. Et Cosmochim. Acta 50: 2481...2497.

MEUSER, H. (1993): Technogene Substrate des Ruhrge-
bietes, Z. Pflanzenernghrung Bodenk. 156: 137...
142.



3 Organische Bodensubstanz

Entstehung, Verteilung
; und Dynamik

Die Masse der organischen Bodensubstanz macht
in den meisten Oberbdden nur wenige Prozentan-
teile aus, hat aber entscheidenden Einfluss auf alle
Bodenfunktionen und spielt eine zentrale Rolle im
globalen Kreislauf des Kohlenstoffs. Der Kohlen-
stoffgehalt bzw. der Schwarzanteil der Bodenfarbe
sind daher ein differenzierendes Kriterium bei der
Profilansprache in der deutschen und in internatio-
nalen Klassifikationen.

Etwa 80% der terrestrischen organischen Koh-
lenstoffvorrite, die am aktiven C-Kreislauf teilneh-
men, sind in Boden gebunden, nur etwa 20 % in der
Vegetation. Die Riickfuhr des gebundenen C in die
Atmosphdre erfolgt iiberwiegend tiber die Bodenat-
mung durch mikrobielle Oxidationsprozesse. Der im
System verbleibende, nicht mineralisierte Anteil wird
langfristig in der organischen Bodensubstanz fest-
gelegt. Dieser Kohlenstoff unterliegt Stabilisierungs-
prozessen im Boden, die ihn weitgehend gegen mi-
krobiellen Abbau schiitzen. Im Boden stellt sich bei
konstanten Umwelt- und Vegetationsverhiltnissen
ein Gleichgewicht zwischen Anlieferung und Abbau
der organischen Substanz ein, das durch einen cha-
rakteristischen Humusgehalt gekennzeichnet ist.

Die organische Substanz des Bodens ist aufgrund
ihrer groflen Oberflache ein wichtiger Sorbent fiir
organische und anorganische Stoffe in der Bodenlo-
sung. Sie bietet sowohl (iiberwiegend negative) La-
dungen an, erhéht also die Kationenaustauschkapa-
zitdt, enthdlt aber auch hydrophobe Bereiche, an die
schwer losliche hydrophobe organische Stoffe gebun-
den werden kénnen. Gleichzeitig ist die organische
Substanz von zentraler Bedeutung fiir die Ausbil-
dung einer stabilen Bodenstruktur durch Gefiigebil-
dung und Aggregierung. Der Gehalt an organischer
Substanz bestimmt wesentlich die Bodenfarbe im
Oberboden und wirkt sich vor allem in ackerbaulich
genutzten Boden auf den Bodenwérmehaushalt aus.
Die Mineralisierung der Pflanzenreste ist eine we-
sentliche Quelle von Néhrstoffen fiir Pflanzen und
mikrobielle Biomasse. Nicht zuletzt ist die organische

Bodensubstanz C- und Energiequelle fiir Bodenfau-
na und -mikroflora. Die organische Substanz ist die
Lebensgrundlage der heterotrophen Bodenorganis-
men, so dass bei gleichen Umweltfaktoren eine enge
Beziehung zwischen Humusgehalt und biologischer
Aktivitdt besteht. Die Aufrechterhaltung einer hohen
biologischen Aktivitit erfordert einen stindigen Er-
satz der verbrauchten organischen Substanz durch
Zufuhr von Pflanzenresten zum Boden (s. Kap. 4).
Die stoffliche Zusammensetzung der organischen
Substanz ist sehr heterogen, da sich alle Inhaltsstoffe
pflanzlicher und tierischer Reste in verschiedenen
Stadien ihrer Umwandlung zu Huminstoffen darin
befinden. Zur organischen Substanz der Boden geho-
ren alle in und auf dem Mineralboden befindlichen
abgestorbenen pflanzlichen und tierischen Streu-
stoffe und deren organische Umwandlungsprodukte.
Auch die durch menschliche Tétigkeit eingebrachten,
z.'T. synthetischen organischen Stoffe (z. B. Pestizide,
organische Abfille) werden dazu gerechnet. Die le-
benden Organismen (das aus Bodenflora und -fauna
bestehende Edaphon) sowie lebende Wurzeln geho-
ren nicht zur organischen Substanz der Boden.
Nach dem Grad ihrer Umwandlung im Boden un-
terteilt man die organische Substanz des Bodens in
Streustoffe: Sie sind nicht oder nur schwach um-
gewandelt und die Gewebestrukturen sind grofienteils
noch morphologisch sichtbar. Hierzu gehoren sowohl
oberirdisch abgestorbene Pflanzenreste als auch tote
Waurzeln und Bodenorganismen und deren Bestand-
teile. Diese oft auch aufgrund der verwendeten Ab-
trennungsmethoden (s. Abschnitt3.3.3) als partiku-
lire oder leichte organische Fraktion bezeichneten
Substanzen enthalten im Wesentlichen die Stoffgrup-
pen Lipide, Proteine, Polysaccharide und Lignin. Thre
Verweilzeit (turnover time) im Boden ist kurz.
Huminstoffe: Es handelt sich um morpholo-
gisch stark umgewandelte Substanzen ohne ma-
kroskopisch erkennbare Gewebestrukturen. Sie sind
gegen Mineralisierung stabilisiert, d.h. sie haben
eine niedrige Umsatzrate bzw. hohe Verweilzeit im
Boden. Wenn sie in organo-mineralischen Verbin-
dungen vorliegen, lassen sie sich tiber eine Korn-
groflen- und Dichtefraktionierung aus dem Boden
isolieren und werden dann hiufig als schwere oder
feine organische Fraktion bezeichnet. Im Aggre-
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gatinneren sind Pflanzenreste im fortgeschrittenen
Abbauzustand gespeichert, sie werden als okklu-
dierte partikuldre organische Substanz bezeichnet.

In diesem Kapitel und in den weiteren wird die
Gesamtheit der toten organischen Substanz des
Bodens als Humus bezeichnet. Der Humuskorper
ist im Mineralboden mit dem Mineralkorper ver-
mischt, bildet aber auch den Auflagehumus vieler
Béden. Neben festen organischen Substanzen treten
im Bodenwasser geldste organische Substanzen auf
(»DOM® = dissolved organic matter).

Den Abbau organischer Substanzen nennt man
auch Zersetzung, deren Umwandlung in Humin-
stoffe Humifizierung. Als Mineralisierung be-
zeichnet man einen vollstindigen mikrobiellen
Abbau zu anorganischen Stoffen (CO,, H,0), bei
dem auch die in den organischen Stoffen enthal-
tenen Pflanzennédhrelemente (z.B. Mg, Fe, N, §)
freigesetzt werden. Unter ,,Humifizierung® versteht
man die Umwandlung und Bindung organischer
Substanzen im Boden, die zu einer Stabilisierung
gegeniiber der Mineralisierung fithren.

3.1 Gehalte und Mengen
der organischen Substanz
[ in Boden

Der Kohlenstoffgehalt der organischen Substanz
variiert innerhalb einzelner Substanzklassen, Poly-
saccharide enthalten etwa 40 % C, Lipide etwa 70 %
C. Im Durchschnitt liegt der C-Gehalt meist um
50 %. Aufler den Nichtmetallen C, H, O, N, S und
P enthilt die organische Substanz der Béden auch
Metalle. Diese liegen entweder in austauschbarer
Form vor (besonders Ca, Mg,) oder sind in Form
von Komplexen meist sehr fest gebunden (z. B. Cu,
Mn, Zn, Al und Fe).

Der Gehalt an organischer Substanz (bzw. der
Humusgehalt) der einzelnen Horizonte eines Bodens
und der mittlere Humusgehalt verschiedener Bo-
den variieren in weiten Grenzen (Tab.3-1, Kap.7.2)
und unterliegen auflerdem einem jahreszeitlichen
Rhythmus. Streuhorizonte haben Gehalte an orga-
nischer Substanz nahe 100 %; ihre Gehalte an or-
ganischem Kohlenstoff (OC) liegen meist zwischen
400 und 450 gkg™!. Die hochsten Konzentrationen
und Umsitze der organischen Substanz sind in den
Oberbdden zu finden. Ah-Horizonte von Wald- und
Ackerboden weisen C-Gehalte von 7,5...20 gkg™ auf.
Hohere Gehalte findet man im obersten Horizont von

Boden unter Dauergriinland (bis gegen 150 gkg™).
Die C-Gehalte sind im Unterboden, mit Ausnahme
der Kolluvisole, Auenbdden, Podsole, Vertisole und
Andosole, sehr viel niedriger; sie liegen haufig zwi-
schen 1 und 10gkg™'. Redoximorphe Boden weisen
besonders hohe C-Gehalte auf, so z.B. A-Horizonte
von Anmoorgleyen 75...150 gkg™!, H-Horizonte von
Mooren iiber 150 gkg™!, wobei Hochmoore bis nahe-
zu 500 gkg™! C enthalten kénnen. Dagegen sind die
C-Gehalte in Wistenbdden aufgrund des niedrigen
Streuinputs wesentlich geringer, typische Werte liegen
zwischen 0,2 und 0,4 gkg™!. Jiilngere Erhebungen zei-
gen, dass im Unterboden (B- und C-Horizonte) eben-
falls grofle Mengen organischer Substanz, allerdings
in niedrigen Konzentrationen, gespeichert sind.

Die Speicherung von organischem Kohlenstoff
in Boden schwankt in einem weiten Bereich. Sie
wird u. a. vom Klima, der Vegetation und damit der
Zufuhr an organischer Substanz, dem Grundwasser-
stand, der Durchwurzelungstiefe, und der Bodenart
gesteuert (Tab.3-1). Die Menge des in Boden ge-
speicherten Kohlenstoffs wird quantifiziert durch
die gewichtsbezogene OC-Konzentration im Boden
(z.B. mg g™'), und durch die volumenbezogene Ge-
samtmenge an OC (C-Vorrat; z. B. bis 1 m Tiefe auf
einen Hektar bezogen) bestimmt wird. Die Menge
der organischen Substanz ist wiederum abhingig
von der Bodenart, der Lagerungsdichte und dem
Skelettgehalt. Boden mit feinerer Textur speichern
im Allgemeinen mehr organische Substanz als grob-
kornige Boden. In deutschen Ackerboden betrigt
die Humusmenge im Mittel 100...200tha™’. In
Schwarzerden, Kolluvisolen, Andosolen, Vertisolen
und Podsolen konnen sie erheblich hoher liegen.

Globale Schitzungen ergeben, dass im ersten
Meter von terrestrischen Boden etwa 1500 Pg orga-
nischer Kohlenstoff (1 Pg =10'° g) gespeichert sind,
davon etwa 700 Pg C in den ersten 30 cm (Tab. 3-2).
Bei Beriicksichtigung der Bodentiefe von 0...2m
kommt Batjes (1996) zu einer Summe von etwa
2400 Pg OC. Im Vergleich dazu betragt der globale
C-Vorrat in der pflanzlichen Biomasse nur etwa
500 Pg C. Verdanderungen oder Umverteilungen der
C-Vorrite im Boden sind somit fiir die globale C-
Bilanz sehr wichtig.

Nur ein geringer Anteil der organischen Subs-
tanz in Boden ist wasserloslich und mobil, er spielt
daher fiir die C-Bilanz meist keine Rolle. Die mobi-
le, geloste Phase ist dennoch maf3geblich fir boden-
bildende Prozesse, wie z.B. die Podsolierung, aber
auch fiir die Schadstoffbindung und -verlagerung.
Die Bodenlésung enthilt zwischen 1 und 100 mg1!
gelosten organischen Kohlenstoff (DOC = dissolved
organic carbon).



3.1 Gehalte und Mengen der organischen Substanz in Boden 53 _

Tab. 3-1 Typische Humusgehalte und Humusvorréte in verschiedenen Boden; aus SCHONING & KOGEL-KNABNER
(2006) NEUMANN (1979), BLANKENBURG & SCHAFER (1999); NAUMANN, miindl. Mitteil., RUMPEL et al (2002), KALBITZ
et al. (2004, 2007), SPIELVOGEL et al. (2006, 2008);

Bodentyp, Ort Horizont ~ Machtigkeit  Lagerungs- OC- 0oC- OC-Vorrat
Vegetation, Humusform (cm) dichte Gehalt  Vorrat im Solum
(gem™)  (gkg) (kgm?) (kgm?)

Pseudogley-Parabraunerde Ah 0...8 0,79 34 2,1 6,5
(LGss) SwAlh 8...20 1,03 12 1,5

Leinefelde SdBt 20...55 1,18 8 2,9

Buche, Mull

Terra-fusca- Rendzina Ah 0...22 0,6 110 14,5 19,8
(Hangschutt aus Kalksteinen)  Ty+cCy 22..40 1,1 27 5,3

Tuttlingen cC >40

Buche, Mull

Braunerde L 8...7 0,04 422 0,2 9,6
(quartare Deckschuttschichten — Of 7..2 0,05 384 1,0

aus Granit und Gneis), Oh 2.0 0,12 372 0,9

Bayerischer Wald
Fichte, Moder

Ah 0...12 0,85 39 4,0
BvAh 12...15 0,99 22 0,7
Bv 15...59 1,05 6 2,8
Pseudogley-Braunerde L 3,0...2,0 0,45 445 0,2 9,1
(Sandstein) of 2,0..0,5 0,36 413 1,3
Steinkreuz, Steigerwald Oh 0,5...0 0,26 230 0,3
Buche/Eiche Ah 0...5 1,06 67 &5
Moder Bv 5..24 1,44 11 2,7
SwBv1 24...50 1,56 4 0,7
SwBv2 50...80 1,70 2 0,4
lICv 80...85 1,65 1 0,1
IlICv 85...115 1,65 1 0,2
IVCv 115...140 1,65 1 0,1
Podsol (Granit) L 8,5...8,0 0,15 478 0,4 16,8
Waldstein, Fichtelgebirge of 8,0...3,0 0,12 372 2,5
Fichte, Rohhumus Oh 3,0...0 0,34 376 3,1
Aeh 0...10 0,97 38,9 2,7
Bh 10...12 0,65 90,5 0,9
Bvs 12...30 0,73 53,6 5,1
CvBv 30...55 1,36 8,4 2,1
Cvi 55...70 1,64 2,2 0,2

Cv2 70...80 1,64 2,0 0,1
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3 Tab. 3-1 Fortsetzung

Podsol (Granit) L 12...10 0,07 470 0,7 22,3
Bayerischer Wald, of 10...4 0,10 424 2,5
Fichte, Rohhumus Oh 4.0 0,18 374 2,7

Ah 0...8 0,84 32 2,2

Aeh 8...13 1,43 15 1,1

Bsh 13...18 1,37 27 1,8

Bhs 18...47 1,46 21 8,9

Bsv 47...62 1,45 11 2,4
Vega Ap 0...32 1,40 18,4 8,2 13,0
Hannover aM1 32...50 1,48 6,2 1,7
Acker aM2 50...75 1,45 4,8 1,7

aM3 75...115 1,44 2,4 1,4

IICv 115...185 1,48 1,2 1,2
Braunerde (Loss) Ap 0...20 1,41 13 3,7 5,7
Schweitenkirchen Apd 20...26 1,51 11 1,0
Acker Bv 26...50 1,43 3 1,0
Parabraunerde (Loss) Ap 0...20 1,48 16 4,7 9,3
Itzling/Freising Al 20...45 1,50 5 1,9
Griinland Bt 45...70 1,53 4 1,5

Bv 70...95 1,58 8 1,2

C 95...130 1,58 0 0
(Erd-)Niedermoor nHv 0...10 0,49 263 12,9 43,2
Lilienthal nHv 10...20 0,30 277 8,3
Griinland nHt 20...35 0,13 422 8,2

nHw 35...60 0,10 551 13,8
(Erd-)Hochmoor jY+hHv 0...10 0,63 180 11,3 115,0
Gnarrenburg hHw 10...80 0,10 520 36,4
Ehem. Handtorfstich hHw 80...120 0,07 520 14,6
bewaldet (Betula spec.) hHr 120...180 0,11 540 35,6

hHr 180...210 0,10 570 17,1

Tab. 3-2 Globale Vorrate an organischem Kohlenstoff (Pg C) in Boden (BATJES, 1996)

tropische Regionen* 201...233 384...403 616...640
andere Regionen 483...511 1078...1145 1760...1816
Summe 684...742 1462...1548 2376...2456

*zwischen 23,5° N und 23,5° S
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Die quantitative Bestimmung der organischen

Substanz kann auf verschiedene Weise erfolgen:

1. Oxidation durch Verbrennen in Sauerstoff und
Bestimmung des dabei gebildeten CO,. Bei carbo-
nathaltigen Béden und Temperaturen iiber 650 °C
muss das durch thermische Dissoziation von Car-
bonaten freigesetzte CO, abgezogen werden.

2. Wenn das thermische Verfahren nicht zur Ver-
fiigung steht, wird noch auf die Oxidation der
organischen Substanz durch Cr(VI) (Dichromat)
in schwefelsaurer Losung und photometrische
Bestimmung des gebildeten Cr(III) zurtckgegrif-
fen. Alternativ kann auch das nicht verbrauchte
Cr(VI) oder das bei der Oxidation entstandene
CO, bestimmt werden.

3. Bei Mooren und weitgehend tonfreien Boden lie-
fert die Bestimmung des Glithverlustes bei 400 °C
ausreichend genaue Werte.

Mit der Methode (1) wird der C-Gehalt bestimmt;
der Humusgehalt wird daraus durch Multiplikation
mit 2,0 berechnet. Teilweise wurde auch der Faktor
1,724 verwendet, der sich aus einem angenomme-
nen mittleren C-Gehalt der organischen Substanz
von 58 % ergibt. Bei der Dichromat-Oxidation (2)
werden auch andere oxidierbare Stoffe erfasst, z. B.
Fe(IT)-Sulfide. Bei der Bestimmung der organischen
Substanz wird das Edaphon teilweise mit erfasst,
weil es sich (bis auf groflere Tiere oder Wurzeln)
vor der Analyse kaum abtrennen ldsst. Der dadurch
bedingte Fehler betrdgt aber selten mehr als 10 %;
er lasst sich weitgehend iiber die Bestimmung der
mikrobiellen Biomasse abschitzen.

3.2 Pflanzenreste und ihre
Umwandlung wahrend des
Abbaus

3.2.1 Zusammensetzung
und Struktur der organischen
| Ausgangsstoffe

Art und Menge der Streu

Organische Ausgangsstoffe der Humusbildung
sind neben der von griinen Pflanzen durch Pho-
tosynthese produzierten oberirdischen Biomasse
(Holz, Blatter, Nadeln, Zweige), die nach dem Ab-

sterben als Streu auf den Boden fillt, tote Wurzeln,
organische Ausscheidungsprodukte der Wurzeln
(Rhizodeposition) und Mikroorganismen sowie
tote Bodentiere und Mikroorganismen. Diese Wur-
zel- und Edaphonriickstinde fallen laufend in den
belebten Horizonten eines Bodens an. Die Reste
und Ausscheidungsprodukte von Pflanzen werden
als Primiérressourcen, diejenigen von Mikroorga-
nismen als Sekundérressourcen bezeichnet. In ge-
nutzten Boden werden neben eingepfliigten Ern-
tertickstainden organische Stoffe auch durch Diin-
gung und Abfallbeseitigung (z. B. Giille, Kompost,
Klarschlamm) zugefiihrt. Boden industriell-urbaner
Riume sind zudem hidufig mit organischen Be-
standteilen aus der Petro- und Kohlechemie, sowie
Kohleverbrennung (z. B. Teeréle, Kohlestaube, black
carbon) belastet.

Die Streu in Wildern besteht iberwiegend aus
Laub und/oder Nadeln. Zweige, Rinde und Friichte
nehmen dagegen in Laubwildern des kithlgemi-
Bigten Klimas nur einen Anteil von etwa 20 %,
in Nadelwildern von 20...40 % des oberirdischen
Gesamtstreufalls ein. Der Beitrag krautiger Ve-
getation zum Gesamtstreufall betrdgt in Wildern
der gemifligten Zone weniger als 5%. Der Anteil
des Laubes am oberirdischen Gesamtstreufall be-
tragt im Durchschnitt etwa 70 %. Der oberirdi-
sche Gesamtstreufall wurde in Nadelwéldern auf
200...600 g Trockenmasse m2a! geschitzt. Ahn-
liche Groflenordnungen gelten auch fir den ober-
irdischen Eintrag in Laubwildern, z.B. Buchen-
wilder 390...570gm™2a"l. In Nadelwildern, wie
z.B. in Fichtenbestinden, ist der Streufall nicht
auf eine bestimmte Jahreszeit beschrinkt. Gene-
rell steigt die Menge des mittleren oberirdischen
Streufalls in Waldern mit abnehmender Breite und
zunehmender Produktivitit von den borealen Na-
delwildern (100...400 gm=2a') bis zu den Tropen
(600...1200 gm™2a™!) an. In intensiv bewirtschaf-
teten Wildern ist der Anteil der Blatt- oder Nadel-
streu gegeniiber verholzten Bestandteilen hoch.

Ein erheblicher Anteil der organischen Substanz
gelangt als unterirdischer Input, d. h. als Wurzelstreu
und Rhizodeposition, in den Boden. Etwa 30 %,
50 %, und 75 % der Wurzelbiomasse finden sich in
den obersten 10 cm, 20 cm und 40 cm des Bodens;
die maximale Durchwurzelungstiefe und damit
auch der Bereich, in den Wurzelreste und Rhizode-
position gelangen, ist allerdings wesentlich grofier.
Dadurch gelangen Wurzelreste und —exsudate auch
in groflere Bodentiefen und tragen zusammen mit
verlagerten organischen Substanzen aus dem Ober-
boden erheblich zur Humusbildung im Unterboden
bei. Generell zeigen Griinland- und Steppenbdden
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einen hoheren Anteil an Wurzelmasse am Gesamt-
kohlenstoffinput, verglichen mit Waldokosystemen
unter vergleichbaren Klimabedingungen. In Wil-
dern kiithlgemifigter Klimate macht der Beitrag
der Wurzelstreu zum Input organischer Substanz in
Abhiangigkeit von der Baumart und der Lebensform
(immergriin oder laubwerfend) zwischen 20 und
50 % aus. Unter Weizen betragt der unterirdische
Input insgesamt etwa 25% des Gesamt-C-Inputs,
unter Griinland etwa 40 %. Die vorwiegend nieder-
molekularen, meist N-reichen organischen Subs-
tanzen, die aus Pflanzenwurzeln freigesetzt werden
(Rhizodeposition), tragen erheblich zur C-Zufuhr
im Boden bei. Der grofite Teil der Wurzelexsudate
wird schnell von Mikroorganismen umgesetzt, die
aufgrund dieser stetigen C-Quelle eine hohe Besie-
delungsdichte in der Rhizosphére aufweisen.

Chemische Zusammensetzung der
Pflanzenreste

Im Wesentlichen gelangen zwei verschiedene Gewe-
betypen zur Zersetzung: parenchymatisches Gewe-
be und verholztes Gewebe. Parenchymatische Pflan-
zenzellen finden sich im lebenden, griinen Gewebe
der Blatter und im Cortex junger Zweige und Fein-
wurzeln. Sie bestehen iiberwiegend aus Cellulose
und Protein. Verholzte Gewebe bilden den Holzteil
(Xylem) und das Stiitzgewebe (Sklerenchym) von
Stielen, Blattepidermis, Blattrippen und Rinde. Ver-
holzte Pflanzenreste wie Stroh oder Holz enthalten
tiberwiegend Cellulose, Hemicellulose und Lignin
(auch als Lignocellulose bezeichnet).

Cellulose besteht aus Glucoseeinheiten, die li-
nearpolymer iber hydrolysierbare, glycosidische
Bindung miteinander verkniipft sind. Die regelma-
flige Anordnung der Hydroxylgruppen entlang der
Cellulosekette fithrt zur Ausbildung von H-Briicken
und damit zu der fiir pflanzliche Organismen cha-
rakteristischen Fibrillenstruktur mit kristallinen
Eigenschaften, die etwa 85% des Cellulosemole-
kiils ausmachen. Hemicellulosen und Pektine un-
terscheiden sich von Cellulose durch den Aufbau
aus verschiedenen Zuckereinheiten, nimlich Pento-
sen, Hexosen, Hexuronsduren und Desoxyhexosen
(Abb. 3-1), mit Seitenketten und Verzweigungen.
Die pflanzlichen Hemicellulosen lassen sich im Bo-
den analytisch kaum von mikrobiell gebildeten Poly-
sacchariden unterscheiden. Die Pentosen Arabinose
und Xylose stammen iiberwiegend aus Pflanzenres-
ten, wihrend Mikroorganismen vor allem die He-
xosen Galactose und Mannose sowie Desoxyzucker
(Rhamnose und Fucose) produzieren. Stirke gehort

als Speicherpolysaccharid zu den Zellinhaltsstoffen.
Sie ist aus Glucosemonomeren aufgebaut.

Lignin ist eine hochmolekulare, dreidimensiona-
le Substanz aus Phenylpropaneinheiten (Abb. 3-2a),
die in verholzenden Pflanzen das Gefiige der aus
vorwiegend linear gebauten Polysacchariden beste-
henden Zellmembran ausfiillt und versteift. Das
Lignin der Nadelholzer besteht fast ausschliefSlich
aus Coniferylalkoholeinheiten, das der Laubholzer
aus etwa gleichen Anteilen von Coniferyl- und Si-
napylalkohol. Das Lignin der Gréser bildet sich aus
etwa gleichen Anteilen der drei Monomere Coni-
feryl-, Sinapyl- und p-Cumarylalkohol. Durch die
verschiedenen Anteile der einzelnen Phenylpropan-
einheiten ergeben sich unterschiedliche Gehalte an
Methoxylgruppen, die bei Gymnospermenlignin
um 15% und bei Angiospermenlignin bei 21 %
liegen. Die Monomere sind durch eine Vielzahl von
C-C- und C-O-Bindungen verkniipft.

Gerbstoffe oder Tannine sind natiirliche Poly-
phenole sehr vielfiltiger Zusammensetzung. Die
hydrolysierbaren Gerbstoffe sind Ester der Glucose
mit Gallussdure. Die komplexer aufgebauten, nicht
hydrolysierbaren Gerbstoffe oder Proanthocyani-
dine sind aus bis zu 10 Polyhydroxy-flavan-3-ol-
Einheiten aufgebaut. Gerbstoffe sind in der Lage,
Proteine irreversibel miteinander zu vernetzen. Es
wird angenommen, dass diese Wirkung auch beim
Streuabbau im Boden zum Tragen kommt und auf
diese Weise Proteine gegen Abbau stabilisiert wer-
den konnen.

Cutin bildet das makromolekulare Geriist der
pflanzlichen Cuticula, die alle oberirdischen Pflan-
zenteile bedeckt und iiber eine Pektinschicht an die
Epidermis gebunden ist. Die Cuticula besteht aus
Cutin, einem unloslichen Polyester aus verschiede-
nen Hydroxy- und Epoxyfettsduren, tiberwiegend
mit den Kettenlingen C,; und C, in das nie-
dermolekulare Wachse und Fette eingebettet sind.
Diese auch als extrahierbare Lipide bezeichnete
Stoffgruppe besteht aus einer Reihe verschiedener
Substanzklassen, z.B. langkettige Kohlenwasser-
stoffe, primidre und sekundire Alkohole, Ketone,
Triglyceride und Wachsester. Ahnlich dem Cutin
hat auch das Suberin der Wurzelrinde und unterir-
dischen Speicherorgane eine Polyesterstruktur, die
aber in die Zellwand der Peridermzellen eingelagert
ist. Zusitzlich zu den aliphatischen Komponenten,
bestehend aus langkettigen Fettsiauren und Dicar-
boxyfettsduren (etwa 5...30 %), kommt noch eine
Vielzahl von phenolischen Komponenten, vor allem
Zimtsdure.

Proteine gehoren zu den héufigsten Zellinhalts-
stoffen. Sie bestehen aus einer Gruppe von etwa
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Abb. 3-1 Wichtige Zuckermonomere in Boden.

20 verschiedenen Aminosduren, die tiber Peptid-
bindung miteinander verkniipft sind. Stickstoff ist
in den Resten von Pflanzen und Tieren zu iiber
99 % in organischer Form gebunden, iiberwiegend
in Proteinen. Proteine enthalten auch den wesent-
lichen Teil des organisch gebundenen Schwefels in
Form der S-haltigen Aminosduren Cystin, Cystein
und Methionin.

N kommt auch in der DNS (Desoxyribonuklein-
saure) vor, dem Tréger der genetischen Information,
und der RNS (Ribonukleinsiure), die der Uberset-
zung der Information fiir die Proteinsynthese dient.
Die Einzelbausteine sind Desoxyribonukleotide, be-
stehend aus jeweils einer heterozyklischen N-Ver-
bindung (die Purin- oder Pyrimidinbasen Adenin,
Thymin, Guanin, Uracyl und Cytosin), dem Zucker
Desoxyribose und einem Phosphorsiauremolekiil.
Sie bilden die Doppelhelixstruktur der DNS.

Auch P liegt in Pflanzenresten vor allem in or-
ganischer Bindung als Orthophosphatmono- und
-diester vor, tiberwiegend in Inositolphosphaten,
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1
6 2
5 3
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Abb. 3-2 Aromatische Bausteine der organischen Sub-
stanz.

a) Monomere Vorstufen des Lignins (Phenylpropanein-
heiten): 1 p-Cumarylalkohol, 2 Coniferylalkohol, 3 Sina-
pylalkohol;

b) Durch Abbau modifizierte Bruchstiicke der Phenyl-
propaneinheit. (1) Intakte Phenylpropaneinheit im Ma-
kromolekdil, (2) a-Carbonyl-Bildung, (3) Abspaltung der
Seitenkette und Oxidation des Ca, (4) Demethylierung
zu o-Diphenyl, (5,6) ortho-Ringspaltung;

c) Mogliche Basisstrukturen der aromatischen Bau-
steine in Huminstoffen: C-substituierte (1,2) und kon-
densierte (3) Aromaten.

das sind Esterverbindungen von Hexahydroxycyc-
lohexan, und Phospholipiden.

Waurzelausscheidungen bestehen aus einer Viel-
zahl meist niedermolekularer Komponenten, wo-
bei Zucker und Polysaccharide, organische Sauren,
Aminosiuren und Peptide dominieren.

Die Anteile der einzelnen Inhaltsstoffe schwan-
ken bei den verschiedenen Ausgangsstoffen stark
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(Tab. 3-3). Die Zellwandbestandteile Cellulose, He-
micellulosen und Lignin sowie Lipide, Cutin/Sube-
rin und Proteine sind mit mehr als 95 % sowohl in
oberirdischen Pflanzenteilen als auch in Wurzeln
am bedeutendsten. Daneben enthalten Pflanzen-
riickstinde eine Vielzahl von Phenolen, freien Zu-
ckern, Aminoséuren, Peptiden und Produkten des
pflanzlichen Sekundirstoffwechsels, wie Gerbstoffe
und Harze, als Nebenbestandteile.

Mikrobielle Reste

Hier sind vor allem die als C- und Energiequelle
dienenden Riickstinde von Bakterien und Pilzen
als Sekundirressourcen von Bedeutung (Tab. 3-3).
Mit Ausnahme von Lignin, Gerbstoffen und Cutin/

Suberin kommen alle oben genannten pflanzlichen
Verbindungen auch in Bakterien oder Pilzen vor.
Bakterienzellwinde bestehen aus Murein, Lipiden
und Lipopolysacchariden. Murein ist ein Peptido-
glycan, das neben Aminosduren die fiir Bakterien
spezifischen Bestandteile Galactosamin, Muramin-
sdure und Diaminopimelinsdure enthilt. In den
Zellwinden verschiedener Bakterien und Algen
wurden hohe Anteile aliphatischer Biomakromole-
kiile lipidischer Natur nachgewiesen, deren genaue
Struktur noch unbekannt ist. Viele Bakterien pro-
duzieren extracellulire Polysaccharide, die aus neu-
tralen und sauren Zuckern bestehen. Die Zellwdnde
von Pilzen enthalten Proteine, Chitin (ein Amino-
zuckerpolymer aus Glucosamin, analog der Cellulo-
se), Cellulose und weitere Polysaccharide, die hohe
Anteile von Mannose und Glucose aufweisen. Auch

Tab. 3-3 Haufige Zusammensetzung wichtiger C- und Energiequellen fiir den Abbau im Boden: pflanzliche Riick-
stande, Mikroorganismen; % Trockensubstanz (zusammengestellt aus HAIDER, 1992; FENGEL & WEGENER, 1984;

SWIFT et al., 1979)

Cellulose Hemicellulose* Lignin Protein Lipide*  C/N
% TS

Fichte (Picea abies)
Holz 40 31 28 <2 1,4 100...400
Rinde 48 17 38 <2 21
Nadeln 15 13 14...20 3...6 7 40...80
Buche (Fagus sylvatica)
Holz 32 43 24 2 0,8 100...400
Rinde 38 23 39 2 11
Blatter 20 17 11...16 6 5 30...50
Wurzelholz 83 18 22 1,6 1.3 190
Feinwurzeln 19 10 33 5,4 3yl 55
Weidelgras (Spross) 19...26 16...23 4.6 12...20
Luzerne (Spross) [[SH%3E 8...11 6...16 15...18
Weizenstroh 27...33 21...26 18...21 & 50...100
Bakterien 0 4..32 0 50...60 10...35 5.8
Pilze 8...60 (Chitin) 2...15 0 14...52 1...42 10...15
Phytoplankton (Seen) 18 + 50* 0 17 1,5 5...12

*und andere nicht cellulosische Polysaccharide

*und/oder andere mit Losungsmitteln extrahierbare Anteile (z. B. Wachse, Harze, Chlorophyll)

*nichtstrukturelle Kohlehydrate



3.2 Pflanzenreste und ihre Umwandlung wahrend des Abbaus

das Auflenskelett der Arthropoden (Kap.4) besteht
aus Chitin. Spezifische Komponenten von Bakterien
oder Pilzen konnen als Biomarker genutzt werden,
um den Anteil mikrobieller Riickstinde im Boden
abzuschidtzen. Dazu eignen sich besonders Glucos-
amin aus Pilzen und Bakterien und Galactosamin
und Muraminsdure aus Bakterien.

3.2.2 Abbau- und Umwand-
| lungsreaktionen im Boden

Die Mineralisierung und Humifizierung der Streu
erfolgt in mehreren Phasen, die aber eng ineinander
greifen. An den Abbau- und Umwandlungsprozes-
sen ist eine Vielzahl von Organismen der Boden-
fauna und -flora beteiligt. Bereits kurz vor oder un-
mittelbar nach dem Absterben der Pflanzenorgane
oder der Tiere kommt es zu ersten Umwandlungs-
prozessen, die in enzymatischen Reaktionen orga-
nismeneigener Stoffe bestehen (Seneszenz). Hierbei
werden im Zellinneren durch Hydrolyse- und Oxi-
dationsvorgédnge polymere Verbindungen in Einzel-
bausteine zerlegt (z.B. Stirke in Glucose, Proteine
in Aminosduren). Chlorophyll wird in farblose Ab-
bauprodukte umgewandelt, wihrend sich gelbe Ca-
rotinoide anreichern und rote Anthocyane gebildet
werden, die die herbstliche Verfirbung der Blatter
bewirken. AufSerdem wird ein grofler Teil der mi-
neralischen Nahrstoffe (K, Mg, Ca, u.a.) freigesetzt
und kann mit dem Niederschlagswasser ausgewa-
schen oder von Pflanzen aufgenommen werden.
Gelangt die organische Substanz auf oder in den
Boden, so erfolgt nach der Zerkleinerung durch Bo-
dentiere eine rasche Mineralisierung unter Freiset-
zung von CO,, wihrend der mineralisierte N zum
grofien Teil in die mikrobielle Biomasse eingebaut
wird. Das C/N-Verhiltnis wird daher im Laufe des
Abbaus enger und kann Werte bis etwa 10 erreichen.
Die Mineralisierung der organischen Substanz zu
CO, erfolgt aus allen Kompartimenten, die hochs-
ten Raten stammen aus der Zersetzung frischer
Streu und aus dem Umsatz der mikrobiellen Bio-
masse. Bestimmte makromolekulare Komponenten
von Pflanzen oder Mikroorganismen sind aufgrund
ihrer strukturchemisch bedingten Eigenschaften
nur schwer mikrobiell abbaubar, man nennt sie re-
kalzitrant. Vor allem aromatische Pflanzeninhalts-
stoffe, insbesondere Lignin oder Pilzmelanine, rei-
chern sich wihrend des Abbaus selektiv gegeniiber
anderen, leichter abbaubaren Substanzen, wie z.B.
Polysacchariden, im Boden an. Vermutlich spielt die
Verfiigbarkeit einer N-Quelle eine grof3e Rolle bei

der Steuerung des Abbaus lignocellulosischer Stoffe
im Boden. Der Abbau des Lignins ist nur unter
aeroben Bedingungen mdoglich, Sauerstoffmangel
hemmt ihn und es werden dann nur niedermoleku-
lare Ligninbestandteile oder Ligninvorstufen ange-
griffen. Dadurch reichert sich Lignin in anaeroben
Bdden oder Sedimenten an (Torfbildung, Kohlebil-
dung). Phenole konnen mit Proteinen im Zuge der
Streuzersetzung rekalzitrante Polyphenol-Protein-
Komplexe bilden und dadurch den N-Verlust an N-
armen Standorten niedrig halten. Ein betrachtlicher
Anteil der organischen Substanz in Béden kann aus
fein verteilter Holzkohle (black carbon, charred or-
ganic carbon) bestehen, die aus Vegetationsbrinden
stammt. Die bei Vegetationsbrinden entstehenden
kondensierten aromatischen Strukturen (Abb. 3-2¢)
gelten als rekalzitrant. Generell kann man folgende
Stabilitatsreihe der pflanzenbiirtigen organischen
Verbindungen ableiten: Zucker, Stirke, Protei-
ne < Cellulose < Lignin, Wachs, Harze, Gerbstoffe.

Abbauwege verschiedener
Pflanzeninhaltsstoffe

Besonders schnell erfolgt der Abbau von Zucker,
Stirke, Proteinen, Hemicellulosen oder Cellulose,
allgemein der nicht verholzten Anteile (Abb. 3-3).
Lignocellulose wird dagegen wesentlich langsamer
abgebaut, wie auch bereits teilweise humifiziertes
Material, z. B. Schwarztorf, Stallmist oder Kompost.
Unterwasserpflanzen besitzen kein Stiitzgewebe,
enthalten mithin keine Lignocellulose. Daher ist
die organische Substanz von Unterwasserboden in
der Regel wesentlich stirker zersetzt als Torfe oder
Moore im Utferbereich von Gewéssern. Polysaccha-
ride (Cellulose, Hemicellulose) und Proteine dienen
als C- und Energiequelle fir die Mikroorganis-
men und werden dabei vollstindig metabolisiert.
Nach einer extracelluldren, hydrolytischen Spaltung
in monomere oder dimere Bruchstiicke werden
sie von den Mikroorganismen aufgenommen. Ein
bedeutender Teil dieser Substanzen wird von he-
terotrophen Bakterien zur Energiegewinnung oxi-
diert (,,Betriebsstoffwechsel“). Hierbei entstehen als
Endprodukte im aeroben Milieu H,0O und CO,,
wihrend die gebundenen Mineralstoffe von den
Bakterien aufgenommen oder in die Bodenlosung
abgegeben werden. Im anaeroben Bereich kénnen
die gleichen Produkte entstehen, sofern noch an-
dere Oxidationsmittel (Elektronenakzeptoren) wie
NOj3, SO%, Mn(IV) oder Fe(Ill) zur Verfiigung
stehen. Der Abbau ist dann aber langsamer, meist
unvollstindig und fithrt unter geringerer Energie-

I



3 Organische Bodensubstanz

Abb. 3-3 Rasterelektronenmikroskopische Aufnahmen
eines Eichenblattes 4 Wochen nach dem Laubfall (aus
OLAH et al., 1978):

(a) Bevorzugter Abbau von parenchymatischem Gewe-
be, das verholzte Gewebe bleibt zuriick;

(b) Pilze sind auf der Oberflache des abgebauten Blattes
zu sehen.

(c) Polysaccharidfragmente (P) einer Algenzelle in enger
Assoziation mit Tonmineralen (TM); Abbau sekundarer
Ressourcen:

(d) Invasion eines Pilzes (Stropharia cubensis EARLE)
durch Bakterien und Abbau des Zytoplasmas nach 7
Tagen im Boden;

(e/f) Pilzzellwand vor und nach der Zersetzung durch
Bakterien.
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o I

ausbeute zu niedermolekularen organischen Subs-
tanzen wie Fettsiuren, Methan, Schwefelwasserstoff
oder auch zu Wasserstoff.

Ein Teil der leicht verwertbaren Substrate wird
von den Bakterien direkt aufgenommen und zur
Bildung von Korpersubstanz verwendet (,,Baustoff-
wechsel“). So konnte durch Markierung mit ra-
dioaktiven oder stabilen Isotopen (meist *C und
15N) nachgewiesen werden, dass der im Boden ver-
bleibende Anteil eingebrachter Polysaccharide und
Proteine in der mikrobiellen Biomasse oder ihren
Metaboliten vorliegt. Pflanzliche Polysaccharide
und Proteine unterliegen also hauptsichlich einer
mikrobiellen Resynthese. Ein geringer Anteil von
Polysacchariden kann durch ,Imprignierung® mit
abbauresistenten pflanzlichen (Lignin, Cutin) oder
mikrobiellen Inhaltsstoffen (Melanine) selektiv an-
gereichert werden.

Der Abbau des Lignins erfolgt dagegen wesent-
lich langsamer als extracelluldrer, co-metabolischer
Prozess, d.h. das Lignin dient nicht als C- oder
Energiequelle fiir Mikroorganismen. Voraussetzung
fiir den Ligninabbau ist daher das Vorhandensein
einer C- und Energiequelle (z.B. Zucker, Cellu-
lose), da die ligninabbauenden Mikroorganismen,
hauptsichlich Weif3faule- und Weichfdulepilze, mit
Lignin als einziger C-Quelle nicht wachsen kénnen.
Modifikationen des Lignins (z. B. Demethylierung),
aber keinen vollstindigen Abbau findet man bei
Braunfiulepilzen. Der Ligninabbau verlauft also
generell anders als derjenige von Polysacchariden
und Proteinen. Er erfolgt tiber einen ungerichte-
ten Radikalmechanismus, der zu einer Spaltung
von Bindungen in den Seitenketten und in den
aromatischen Ringen fiithrt (Abb.3-2b). Dabei ist
einerseits eine Freisetzung von CO, zu beobach-
ten, also eine teilweise Mineralisierung, anderer-
seits wird ein Teil des Ligninmakromolekiils nur in
seiner Struktur umgewandelt. Diese modifizierten
Ligninbestandteile unterliegen einer direkten, oxi-
dativen Umwandlung und werden dabei in den
Huminstoffanteil der organischen Substanz tiber-
fithrt. Besonders die leichter angreifbaren Anteile
des Lignins, vornehmlich die iiber Etherbindungen
vernetzten Anteile, werden stark umgewandelt. Das
degradativ veranderte Ligninmakromolekiil besteht
aus aromatischen Bausteinen mit einem hohen Grad
von C-Substitution, iiberwiegend Carboxylgruppen
(Abb. 3-2¢). Hierdurch und durch die Ring6ffnung
wihrend des Abbaus wird das Ligninmolekiil zu-
nehmend loslicher in Basen, also huminsiureihn-
licher in seiner Struktur. Die abbauresistenten Be-
standteile des Lignins, also die Ringeinheiten, die
durch C-C-Bindung vernetzt sind, werden selektiv

angereichert. Die Zersetzung von Lignocellulosen
im Boden wird von einer synergistischen Mikroor-
ganismenflora durchgefiihrt, wobei cellulose- und
ligninabbauende Organismen zusammenwirken.
Sowohl niedermolekulare Lipide als auch das Cutin
werden von Mikroorganismen als C- und Energie-
quelle genutzt, gleichzeitig werden aber mikrobielle
Alkyl-C-Verbindungen neu im Boden gebildet.

3.3 Bildung stabiler
y Humusverbindungen

Pflanzliche und mikrobielle Reste, und ihre Um-
wandlungsprodukte konnen durch verschiedene
Mechanismen gegen weiteren mikrobiellen Abbau
geschiitzt werden (Humifizierung). Diese Stabilisie-
rungsprozesse wirken auf das Gemisch aus frischen
und umgewandelten Pflanzenresten, das wiahrend
der Abbauphase entstanden ist, sowie auf neuge-
bildete, wiederum umgewandelte mikrobielle Reste
(Abb. 3-4). Sie fithren zu einer deutlichen Verlangsa-
mung der anfinglich schnellen Mineralisierungsrate.

Teile der Streu konnen, im schwer zuginglichen
Aggregatinneren vor weiterem Abbau geschiitzt, in
die Fraktion der miflig stabilen organischen Sub-
stanz iibergehen. In diesen Pflanzenresten unter-
schiedlichen Abbauzustands sind schwer abbau-
bare Komponenten (z.B. Lignin oder aliphatische
Verbindungen) selektiv angereichert. Ein Weg des
Kohlenstoffs in die stabile Fraktion kann iiber die
Sorption geldster organischer Substanzen (DOM)
fithren, die entweder direkt aus der Streuzersetzung
oder aus der mikrobiellen Biomasse resultieren.
Durch die Ausbildung organo-mineralischer Ver-
bindungen entstehen dabei stabile Humifizierungs-
produkte, die nur langsam mineralisiert werden.
Besonders die mikrobiell gebildeten Polysaccharide
und Proteine werden durch Bindung an die feinkor-
nigen Minerale der Schluff- und Tonfraktion gegen
weiteren Abbau stabilisiert (Abb. 3-3¢).

3.3.1 Stabilisierung durch
Wechselwirkungen mit der
| Mineralphase

Organische Substanzen konnen durch Wechselwir-
kungen mit Mineralen stabilisiert und gegen mikro-
biellen Abbau geschiitzt werden. Hier kommen vor
allem Interaktionen mit Teilchen der Tonfraktion
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(Tonminerale, Eisenoxide) in Betracht. Dabei bil-
den sich stabile sogenannte ,,Ton-Humus-Assoziate®
oder organo-mineralische Verbindungen. Die Bin-
dung zwischen Mineralen und Huminstoffen kann
durch verschiedene Mechanismen erfolgen und
héngt einerseits von der Art der Minerale und ih-
rer Oberflichenladung, andererseits von Art und
Ladung der funktionellen Gruppen der organischen
Substanz ab. Fiir die Ausbildung organo-minera-
lischer Verbindungen ist mithin der pH-Wert und
die Basensittigung von grofer Bedeutung. Fir die
Bindung an die Mineralphase spielen folgende Me-
chanismen eine Rolle (Abb. 3-5):

1) Bindung an einfach koordinierte Hydroxylgrup-
pen der Mineraloberflidchen, die abhingig vom
pH-Wert des Bodens protoniert oder dissoziiert
vorliegen konnen. Dabei werden tiber Liganden-
austausch innersphérische Komplexe zwischen
Carboxylgruppen der organischen Substanz und
protonierten Oberflichen mit positiven Teilla-
dungen gebildet. Hier sind vor allem die Ober-
flichen von Fe- und Al-Oxiden, Allophanen
und Imogoliten wie auch die Seitenflichen der
Tonminerale von Bedeutung, wihrend mit Si-
lanolgruppen (SiOH) keine Ligandenaustausch-
reaktion stattfindet (Abb. 3-5 a,b). Die Fe- und
Al-Oxide, Allophane und Imogolite bieten eine
besonders hohe spezifische Oberfliche fiir solche
Wechselwirkungen. Da die Ligandenaustausch-

2)

reaktion nur mit protonierten, einfach koor-
dinierten Hydroxylgruppen ablduft, ist sie vor
allem in sauren Boden von Bedeutung.

In Béden mit schwach saurem oder neutralem
pH-Wert gewinnt die Bindung tiber die Silo-
xanoberflichen der Tonminerale (Kap.2) mit
permanenter Ladung an Bedeutung (Abb. 3-5a).
Die dominierenden Mechanismen sind die To-
nenbindung zwischen organischen Kationen und
den negativen Ladungen von Tonmineralen. Als
organische Kationen kommen vor allem Amine
(Alkyl- uv.a.), Aminozucker und Aminosduren
in Betracht, die unterhalb des isoelektrischen
Punktes ein Proton aufnehmen und damit eine
positive Ladung erhalten. Sie werden anstelle
der austauschbaren anorganischen Kationen
durch Coulombsche Krifte gebunden. Aber auch
Metallkomplexe von organischen Siuren kén-
nen adsorbiert werden. Dabei bildet ein mehr-
wertiges, meist hydratisiertes Metallkation eine
Briicke und neutralisiert gleichzeitig negative
Ladungen des Tonminerals und der dissoziier-
ten sauren Gruppen des Huminstoffmolekiils.
Es entsteht ein auflersphirischer Komplex. Die
austauschbaren Kationen der Tonminerale,
insbesondere mehrwertige wie Ca?* und AP,
kénnen die Festigkeit der organo-mineralischen
Verbindungen beeinflussen. Die Adsorption
einer Huminsidure an einen Smectit, der mit
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verschiedenen Kationen gesittigt ist, steigt in
der Reihenfolge Na* < K* < Ca?* < AP* < Fe3* an.
Extraktionsmittel, die Fe, Al und Ca in 10sliche
Komplexe umwandeln, wie z.B. Natriumpyro-
phosphat, extrahieren daher auch relativ viel or-
ganische Substanz aus Boden.

3) Schwache Wechselwirkungen treten zwischen
ungeladenen, unpolaren Gruppen der orga-
nischen Substanz und ungeladenen, neutralen
Mineraloberflachen (z.B. Si-O-Si-Gruppen) auf
(Abb.3-5¢). Wasserstoftbriicken spielen eine
Rolle bei der Bindung von grofleren organischen
Molekiilen. H-Briicken bilden sich bevorzugt
iiber H,O-Molekiile der austauschbaren Kationen
oder zwischen bereits sorbierten und noch nicht
sorbierten Molekiilen, dagegen weniger zwi-
schen diesen und der Mineraloberfliche. Auch
Van-der-Waals-Wechselwirkungen sind trotz der
im Vergleich zu den oben genannten Wechsel-
wirkungen schwicheren und weniger weit rei-
chenden Einzelbindung vermutlich vor allem fiir
die Bindung groflerer Molekiile an ungeladenen
Oberflichen von Tonmineralen, wie z.B. Ka-
olinit, Pyrophyllit oder Quarz verantwortlich.
Hydrophobe Wechselwirkungen konnen dann
zu einer weiteren Bindung von organischer Sub-
stanz an bereits sorbierten Molekiilen fiihren.
Sie sind vor allem bei niedrigen pH-Werten von
Bedeutung, da dann die Hydroxyl- und Carbo-
xylgruppen protoniert vorliegen.

4) Die Abbaubarkeit organischer Substanzen kann
ferner durch die Komplexbildung mit Metallka-
tionen stark herabgesetzt werden. In diesem Fall
verhindert die Bindung von Metallkationen (Ca,
Al, Fe, Schwermetalle) an die organische Sub-
stanz den Angriff von Enzymen.

Ein Beleg fiir die starke Assoziation der organischen
Substanz mit der Mineralphase ist, dass es nicht
moglich ist, die organische Bodensubstanz vollstan-
dig von der Mineralphase zu trennen. So kann man
mit Lauge (0.1 N NaOH, Huminstoffextraktion) die
organische Substanz nur z. T. aus dem Boden extra-
hieren, es bleibt in allen Boden ein nicht extrahier-
barer Anteil (die sog. Huminfraktion) zuriick. Ein
weiterer Teil wird extrahierbar, wenn man vorher
die Minerale mit Flusssdure herauslost. Auch durch
Oxidation mit H,O, oder NaOCI gelingt es nicht, die
gebundene organische Substanz véllig zu zerstéren.

Eine Vielzahl einfacherer organischer Verbindun-
gen kann an Tonminerale gebunden werden. Hierzu
gehoren Alkohole, Zucker, Aminosduren und Ami-
ne sowie einfache aromatische Verbindungen wie
Benzol, Phenole u.a. Isoliert man die Tonfraktion
aus Boden und untersucht ihre Zusammensetzung,
so findet man vor allem Alkyl-Verbindungen und
Polysaccharide, dagegen nur niedrige Konzentra-
tionen von aromatischen Verbindungen, wie z.B.
stark umgewandelte Ligninbruchstiicke (Tab.3-4).
Die gebundene organische Substanz ist zudem reich
an Carboxyl- und Amidgruppen.

Die Stabilisierung in organo-mineralischen Ver-
bindungen ist auch fiir den organischen Stickstoff
von Bedeutung, der zu einem groflen Anteil in
Form von langsam mineralisierbaren Peptidstruk-
turen in der Tonfraktion festgelegt ist. Dabei han-
delt es sich z.T. auch um Enzyme. Durch die Bin-
dung an Tonminerale wird ihre Aktivitit wie auch
die Geschwindigkeit ihres Abbaus herabgesetzt.
Daher liegt das C/N-Verhiltnis in der Tonfraktion
héufig bei 8...12. Es muss allerdings berticksichtigt
werden, dass hier auch das an die Tonminerale ge-
bundene NHj mit enthalten ist. Die Assoziation von

Tab. 3-4 Eigenschaften und Zusammensetzung der organischen Substanz in KorngroBenfraktionen des

A-Horizonts einer Braunerde (GUGGENBERGER et al., 1994).

Merkmal 2000...63 pm 63...2 ym <2pm
Zusammensetzung (%) Pflanzenreste

Alkyl-C (z.B. Lipide) 40...46 31...44 46...50
O-Alkyl-C (iberw. Polysaccharide) 85 26...30 22...25
Aryl-C (Aromaten) 24...26 16...27 13...14
C/N-Verhaltnis weit mittel eng
Umwandlungsgrad des Lignins gering mittel stark

Herkunft der Polysaccharide tiberw. pflanzlich pflanzlich / mikrobiell ~ Gberw. mikrobiell
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Huminstoffen und Tonmineralen wird unter dem
Elektronenmikroskop sichtbar (Abb. 3-6). Ein Beleg
fiir die hohe Stabilitdt organo-mineralischer Ver-
bindungen ist die Tatsache, dass die Temperatur der
thermischen Zersetzung der organischen Substanz
nach der Bindung an die Mineralphase erhoht ist
und gleichzeitig die Abbauraten dieser gebundenen
organischen Substanz deutlich sinken.

Die Kationenaustauscheigenschaften der Tonmi-
nerale werden durch die Verbindung mit Humin-
stoffen offenbar kaum verdndert. Dagegen konnen
organische Stoffe wirksam mit der Sorption anor-
ganischer Anionen an Tonminerale und Oxide kon-
kurrieren. Dariiber hinaus kann die Rekristallisati-
on (,Alterung®) der pedogenen Al- und Fe-Oxide

Abb. 3-6 Rasterelektronenmikrokopische Aufnahmen
der Assoziation zwischen organischen Substanzen und
Mineralteilchen im Boden; B = Bakterienzelle, C =
Tonminerale, ECP = Extrazelluldre Polysaccharide, F =
Pilz, CW = Zellwand einer kollabierten Zelle, CWR = Zell-
wandriicksténde, O = amorphe, humifizierte organische
Substanz (nach LADD et al., 1996).

verzogert oder verhindert werden, wenn adsorbierte
Huminstoffe die Wachstumspositionen (Kristallisa-
tionskeime) der Kristalle blockieren oder mit den
Al- und Fe-Tonen sehr stabile Komplexe eingehen.
SchlieSlich férdern die Polarisation der adsorbierten
organischen Molekiile und die hohe Ladungsdichte
der Tonminerale katalytische Reaktionen (Protonie-
rung, Oxidation, Polymerisation).

3.3.2 Stabilisierung durch
| raumliche Trennung

Ein Weg der Stabilisierung ansonsten leicht abbau-
barer Substrate im Boden kann aus der raumlichen
Trennung von Substrat und Zersetzer resultieren,
die damit den Abbau unterbindet. Es wird ange-
nommen, dass die sog. physikalisch geschiitzten
Substanzen im Inneren von Aggregaten oder Faeces
von Bodentieren okkludiert sind. Meist handelt es
sich dabei um bereits teilweise abgebaute Pflanzen-
reste, die im Aggregatinneren eingeschlossen und
fir Mikroorganismen unzuginglich sind. So wurde
festgestellt, dass die Pflanzenreste im Aggregatin-
neren mit Lignin angereichert sind, wahrend die
Polysaccharide schon angegriffen wurden.

Die Aggregierung des Bodens hat einen entschei-
denden Einfluss auf die physikalische Trennung zwi-
schen Substrat und Zersetzern. Die Aggregierung
steuert die Verteilung und Zusammensetzung der
organischen Substanz und wird u. a. von der Boden-
art, der Pedogenese und der Aktivitit der Boden-
fauna bestimmt. Die Aggregierung der Mineralbo-
denpartikel durch die organische Substanz muss als
komplexes Wirkungsgefiige betrachtet werden, das
auf unterschiedlichen Ebenen stattfindet (Abb. 3-7).
Teilchen der Tonfraktion werden in Paketen von
<20 um aggregiert, diese wiederum sind als stabile
Mikroaggregate mit einer Grofle von 20...250 pm
verbunden. Daraus bauen sich Makroaggregate
(>250 um) auf. Fiir die Aggregierung in den Mi-
kroaggregaten sind vor allem Polysaccharide, die
von Wurzeln und Mikroorganismen ausgeschieden
werden, verantwortlich. Daneben findet man haufig
weitere humifizierte organische Materialien, die den
Kern solcher Mikroaggregate bilden. Mikroaggre-
gate sind tiber Dekaden stabil. Makroaggregate ent-
stehen durch die Wirkung von Wurzeln, Pilzhyphen
und anderer Pflanzenreste, die die Mikroaggregate
zu grofleren Aggregaten vernetzen. Stabile Makro-
aggregate haben daher einen hohen Anteil an relativ
junger, partikuldrer organischer Substanz. Die stabi-
lisierende Wirkung dieser organischen Inhaltsstoffe
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in den Makroaggregaten hilt nur wenige Jahre an.
Die Aggregatoberflichen unterscheiden sich daher
in ihrer Zusammensetzung und ihren Eigenschaften
deutlich vom Aggregatinneren.

In Boden wird die Bildung organo-mineralischer
Verbindungen wie auch die Aggregierung durch
eine hohe biologische Aktivitit gefordert, da hier-
durch sténdig reaktionsfihige organische Stoffe (wie
z.B. Schleimstoffe) gebildet und mit den Mineral-
teilchen innig vermischt werden (s. Bioturbation).
Von besonderer Bedeutung ist dabei die Bildung
organo-mineralischer Verbindungen im Regen-
wurmdarm. Beim Zusammenbringen von schwer
abbaubaren organischen Stoffen (z.B. Torf) mit
Tonmineralen unter sterilen Bedingungen werden
dagegen selbst nach lingerer Einwirkungsdauer
keine stabilen organo-mineralischen Verbindungen
gebildet. Die Bedeutung organo-mineralischer Ver-
bindungen fiir den Boden liegt vor allem darin, dass
die organischen Stoffe Mineralpartikel aneinander
binden und dadurch wesentlich zur Gefiigebildung

beitragen. Dementsprechend ist die Bildung stabiler
Aggregate eng an die Ausbildung organo-minera-
lischer Verbindungen gekoppelt. Wird die Zufuhr
organischer Riickstinde verringert oder sogar ganz
unterbunden, ist die Gefiigebildung nachhaltig ge-
stort. Dadurch kommt es zunéchst zu einer Verar-
mung an organischer Substanz, insbesondere in der
Fraktion der okkludierten Pflanzenreste.

3.3.3 Gehalte an Huminstoffen
| im Boden

Um die Pflanzenreste von den organo-minerali-
schen Verbindungen zu trennen, verwendet man
eine physikalische Fraktionierung, die auf einer
Trennung aufgrund von Dichte- oder Korngrofien-
unterschieden beruht. Ublicherweise wird sie nach
einer Vorbehandlung mittels Schiitteln oder Ultra-
schall zur Zerstérung der Aggregate durchgefiihrt.
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Die Trennung der dabei erhaltenen Fraktionen er-
folgt dann durch Sieben, Sedimentation und/oder
Dichtefraktionierung. Bei der Dichtefraktionie-
rung wird die Probe in einer Fliissigkeit mit ei-
ner Dichte zwischen 1,6 und 2,4 g cm™ (organische
Losungsmittelmischungen oder anorganische Salze)
suspendiert, so dass das leichte, aufschwimmende
organische Material abgetrennt werden kann. Fiir
die Korngrofienfraktionierung wird das Material
der Fraktion > 63 um (Sandfraktion) abgetrennt, das
anschlieflend weiter tiber Siebung fraktioniert wer-
den kann. Die organo-mineralischen Verbindungen
<63 um werden mittels Sedimentation in Wasser
getrennt, die Fraktion <2um kann tber Zentri-
fugation weiter aufgetrennt werden. Haufig wird
die Fraktionierung nach der Korngréfle und der
Dichte miteinander kombiniert. Mittels einer sol-
chen kombinierten Korngréflen- und Dichtefrakti-
onierung ist es moglich, bestimmte Kompartimente
der organischen Substanz aus Mineralbéden abzu-
trennen, die unterschiedlichen Humifizierungssta-
dien zuzuordnen sind. In der leichten oder groben
Fraktion ist die sogenannte partikuldre organische
Substanz zu finden, die tiberwiegend aus teilweise
abgebauten Pflanzenresten besteht. Die schweren
und feinen Fraktionen enthalten vor allem organo-
mineralische Verbindungen. Zerstort man selektiv
die Aggregierung durch Ultraschall, so ldsst sich die
okkludierte partikuldre organische Substanz, iiber-
wiegend Pflanzenreste in fortgeschrittenem Abbau-
zustand, isolieren.

Der Anteil an OC in organo-mineralischen Ver-
bindungen, der durch Ultraschallbehandlung (zur
Zerstorung der Aggregierung) und anschlieflende
Dichtetrennung nicht vom Ton zu trennen ist, liegt
bei verschiedenen Boden zwischen 10 und 95 %.
Generell nehmen organo-mineralische Verbindun-
gen vor allem im Unterboden hohe Anteile am
Gesamtkohlenstoff ein, wihrend im Oberboden da-
neben auch ein groflerer Anteil an Pflanzenresten
in freier und in Aggregaten okkludierter Form zu
finden ist. Der Gehalt dieser partikuldren organi-
schen Substanz ist zudem in Oberboden unter Wald
oder Griinland hoher als unter Ackerland. Pflan-
zenriickstinde gelangen iiberwiegend in den Ober-
boden; deswegen ist ihr Anteil an der organischen
Substanz dort meist auch am héchsten, wihrend
in B-Horizonten die organo-mineralischen Verbin-
dungen dominieren. Im Bodenprofil steigt daher
der Zersetzungsgrad meist von oben nach unten an.
Allerdings ist zu beriicksichtigen, dass auch Wur-
zelstreu und Verlagerungsprozesse von partikulédrer
und geloster organischer Substanz die Zusammen-
setzung im Unterboden beeinflussen.

3.4 Zusammensetzung
und Eigenschaften der
0 Huminstoffe in Boden

3.4.1 Bindungsformen
von C, N, P und S in den
| Huminstoffen

Im Laufe der Abbau- und Stabilisierungsprozesse
kommt es zu charakteristischen Verianderungen in
der Zusammensetzung der organischen Substanz.
Meist bleibt der relative Anteil an aromatischen
Verbindungen gleich oder nimmt ab, der Anteil
an Polysacchariden bzw. O/N-Alkyl-C nimmt ab
und der Anteil an Alkyl-C (langkettige aliphatische
C-Verbindungen) nimmt zu. Dadurch steigt das
Verhiltnis von Alkyl-C zu O/N-Alkyl-C, ein haufig
verwendetes Maf fiir den Abbaugrad der organi-
schen Substanz, im Laufe der Umwandlungsprozes-
se an. Diese typischen Verinderungen lassen sich
sowohl in den Auflagen von Waldbdden als auch in
Korngrofienfraktionen von Mineralbdden verfolgen
(Tab. 3-4). Im Laufe der Humifizierung nimmt auch
der Anteil an Carboxylgruppen deutlich zu. Dieser
hohere Oxidationszustand ist fir die hohe, pH-
Wert-abhingige Kationenaustauschkapazitit der or-
ganischen Substanz verantwortlich.

Weltweit werden jihrlich auf etwa 530-10°ha
Landfldche Vegetationsfeuer und Waldbrinde be-
obachtet. Dabei werden ca. 90 % der Biomasse in
CO, und NO, umgesetzt; jedoch wird durch die
vorherrschende, unvollstindige Verbrennung auch
Holzkohle gebildet, die nach Eintrag in den Bo-
den eine relevante C- und N-Senke darstellt. Man
nimmt an, dass Holzkohle vor allem in Steppen-
und Savannenbéden durch (natiirliche) Brinde ent-
steht, sie spielt aber auch in Boden der gemifligten
und borealen Breiten eine Rolle. Dieser sog. Black
Carbon als Abbauprodukt aus Holzkohle, die bei
Vegetationsbranden entsteht, wird im Boden einge-
lagert und ist Giber lange Zeit stabil. Neben makro-
morphologisch gut erkennbaren Holzkohlestiicken
findet man daher auch in der fein verteilten organi-
schen Bodensubstanz hohe Anteile an aromatischen
C- und N-Verbindungen. Dieser pyrogene Kohlen-
stoff tragt vermutlich vor allem zur organischen
Substanz in besonders dunkelhumosen Béden bei,
da vor allem in Schwarzerden und schwarzerdeihn-
lichen Boden solche Beimengungen nachgewiesen

o
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wurden. Die Holzkohlertickstinde konnten fiir die
in vielen Boden beobachteten kondensierten aro-
matischen Strukturen (Abb.3-2¢) verantwortlich
sein. Thre Entstehung aus dem Lignin der Pflanzen-
reste oder anderen Vorstufen konnte wihrend der
biochemischen Umwandlungsprozesse bisher nicht
nachgewiesen werden. Sie dienen zunehmend als
Indikator fiir Vegetationsbrande. Boden im Umfeld
von Industriegebieten enthalten haufig auch organi-
sche Beimengungen aus (Kohle-)Stauben, Aschen
und Ruf3.

Stickstoff ist ein wichtiger Bestandteil aller Hu-
minstoffe. Wahrend der C im Laufe des Abbaus
zum grofiten Teil als CO, freigesetzt wird, wird der
N zunichst vor allem in der mikrobiellen Biomasse
gespeichert und dann zu mehr als 95 % in organi-
scher Bindung stabilisiert. Das C/N-Verhéltnis der
organischen Substanz wird dadurch im Laufe der
Humifizierung immer enger und erreicht in Béden
oder Humusfraktionen mit hohem Humifizierungs-
grad Werte von 10...12. Vermutlich ist der Haupt-
anteil des organisch gebundenen Stickstoffs in Form
von Amidstrukturen stabilisiert. Der grofite Teil des
Stickstoffs liegt in Form von Peptidgruppen, ein
geringerer Anteil in Form freier Aminogruppen vor.
Auch nass-chemische Analysen ergeben, dass Ami-
nosduren und Aminozucker mit zusammen etwa
30...70 % des gesamten organischen Stickstoffs den
Hauptteil der N-haltigen Molekiilbausteine bilden.
Da die Hydrolyse jedoch nicht vollstindig ist, kann
nicht der gesamte Gehalt an Peptidstrukturen er-
fasst werden. Proteine und Enzyme werden an der
Tonfraktion von Boden sorbiert und sind vermut-
lich fir das enge C/N-Verhiltnis der organischen
Substanz in dieser Fraktion verantwortlich. Entge-
gen fritheren Vorstellungen ist der Anteil des Stick-
stoffs in heterozyklischer aromatischer Bindung mit
maximal 5...10% als gering anzusehen. Hohere
Anteile an heterozyklischen N-Verbindungen, ins-
besondere Pyrrole und Indole, bilden sich aber in
Béden aufgrund von Vegetationsbrinden.

Auch Schwefel ist in der organischen Bodensub-
stanz stets enthalten. Das C/S-Verhdltnis betragt
etwa 200 in Griinland- und Waldboden und etwa
130 in landwirtschaftlich genutzten Boden. Bis zu
90 % des Schwefels sind in organischer Form gebun-
den, davon etwa 30...75 % als Sulfatester. Daneben
findet man als weitere wichtige Bindungsform C-
gebundenen Schwefel in unterschiedlichen Oxida-
tionsstufen. Reduzierter organischer S (Oxidations-
stufe < +1) umfasst organische Mono- und Disulfide
sowie Thiole, z. B. als Bestandteil von Proteinen und
Peptiden; intermedidrer organischer S (Oxidations-
stufe +2 bis +5) umfasst Sulfoxide; Sulfone und

Sulfonate; oxidierter organischer S (Oxidationsstufe
+6) umfasst Estersulfate und Sulfamate. Die Vertei-
lung der S-Bindungsformen hingt nach Prietzel et
al. (2007) von der Landnutzung und der O2-Ver-
fiigbarkeit im Boden ab. Der Anteil reduzierter or-
ganischer S-Bindungsformen steigt in der Sequenz:
Ackerboden < Waldboden < Moor.

Auch Phosphor kommt in Béden mit mehr als
60 % in organischer Form vor. Obwohl ein Teil des
organisch gebundenen Phosphors noch nicht identi-
fiziert werden konnte, ist festzustellen, dass mehr als
50 % des Gesamt-P in Boden in Form von Phospha-
testern vorliegt. Durch Kernresonanzspektroskopie
(*'P) wurde gefunden, dass die wichtigsten Bindungs-
formen Orthophosphatmonoester R-OPO%~ (Ino-
sitolphosphate, Mononucleotide, Zuckerphosphate),
Orthophosphatdiester R,-OR,-OPO?" (Phospholipi-
de, DNS und RNS, Teichonsiuren) und Phosphona-
te (C-P-Bindung) sind.

3.4.2 Eigenschaften der
| Huminstoffe

Die Eigenschaften der Huminstoffe bestimmen in
vielen Aspekten die Eigenschaften von Boden. Na-
turgemaf3 ist der Einfluss der organischen Substanz
auf die Eigenschaften von Mineralbdden in den A-
Horizonten besonders hoch.

Das Adsorptionsvermdgen der Huminstoffe ist
fiir die Bindung vieler Nihrstoffe, die in Form
von Kationen im Boden vorliegen, von Bedeutung.
Im Laufe des Humifizierungsprozesses nimmt die
KAK durch Oxidation und damit Bildung von
Carboxylgruppen zu. Besonders wichtig ist eine
ausreichende Humusversorgung zur Aufrechter-
haltung der KAK generell in tonarmen Boden oder
Bdden, deren Tonfraktion tiberwiegend Tonmine-
rale mit niedriger KAK enthilt, wie z. B. Kaolinit.
Dies gilt insbesondere fiir organische Auflagen
und Moore, wo die KAK fast ausschliefllich aus
der organischen Substanz stammt, sowie Sand-
boden, die etwa 75 % ihrer Kationenaustauschka-
pazitit der organischen Substanz verdanken. Die
KAK isolierter Huminstoffe liegt zwischen 300
und 1400 cmol_kg!, ist aber stark pH-abhingig.
Die KAK der organischen Bodensubstanz ist mit
60...300 cmol_kg™! deutlich niedriger, da die we-
nig umgewandelten Streustoffe nur eine niedrige
KAK besitzen. Zudem kann ein Teil der Ladungen
protoniert sein oder steht durch Wechselwirkun-
gen mit der Mineralphase oder Komplexierung
nicht fiir die KAK zur Verfiigung.
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Metallionen, vor allem Cu?*, Mn?* und Zn?*,
aber auch weitere mehrwertige Kationen (z. B. Fe’*,
AlP*) kénnen dariiber hinaus mit den organischen
Verbindungen in stabilen Komplexen vorliegen. In
wasserloslicher Form werden diese Chelate mit dem
Sickerwasser im Boden abwirts transportiert (z. B.
im Rahmen der Podsolierung). Sie erhéhen auch
die Pflanzenverfiigbarkeit komplexierter Mikro-
néhrstoffe.

Auch fiir die Bindung von anorganischen und
organischen Schadstoffen in Boden hat die orga-
nische Substanz eine herausragende Bedeutung.
Die Bindung von Schadstoffen an die organische
Substanz steuert ihre Bioverfiigbarkeit und damit
auch ihre Persistenz. Dadurch wird einerseits die
unmittelbare Schadwirkung gegeniiber Organis-
men verhindert, gleichzeitig auch die Verlagerung
in tiefere Bodenbereiche oder in das Grundwasser
verringert oder hinausgezogert. Untersuchungen
in Boden mit unterschiedlichem Humusgehalt zei-
gen, dass die organische Substanz tiberwiegend fiir
die Bindung von Schwermetallen verantwortlich
ist. In Abhdngigkeit vom Humusgehalt stellte die
organische Substanz im Ah-Horizont einer Braun-
erde 6 bis 16 mal mehr Sorptionskapazitit fir Cu,
Cd und Zn zur Verfiigung als die Mineralphase
(Tab. 3-5).

Boden mit hoheren Gehalten an organischer
Substanz zeichnen sich durch eine hohere Poro-
sitit und niedrigere Lagerungsdichte aus. Dies
ergibt iiber einen weiten Bereich eine lineare Be-
ziehung, erst bei sehr hohen OC-Gehalten sind
nur noch geringe Anderungen festzustellen, die
durch die niedrige Dichte der organischen Subs-
tanz bedingt sind.

Tab. 3-5 Sorptionskapazitat der Mineral- und Humus-
komponenten eines Ah-Horizontes bei unterschiedli-
chem Humusgehalt fiir die Schwermetalle Cu, Cd und
Zn (Lair et al., 2007).

Sorptionskapazitat
(mmol?kg"I")

Cu Cd Zn
Mineralphase 10,7 2,5 &35

Organische Bodensubstanz

Schwarzbrache 65,2 21,4 254
10,0mgg'C
Griinland 26,0 mg C g! 87,5 33,0 37,7

Die organische Substanz hat deutliche Effekte auf
die Benetzbarkeit von Boden. Die Pflanzenreste und
auch die stark umgewandelten Huminstoffe haben
hydrophoben Charakter. Durch die Bindung organi-
scher Molekiile an die Oberfliche von (Hydr)oxiden
und Tonmineralen sind diese Oberflidchen generell
starker wasserabweisend. Dies wirkt sich auf die
Ausbildung der FlieSwege im Boden aus.

Die organische Substanz hat eine positive Wir-
kung auf die Strukturstabilitit von Boden. Sie be-
glinstigt die Bildung eines stabilen Aggregatgefiiges,
insbesondere in Braunerden, Parabraunerden und
Schwarzerden. Durch die Bindung von organischer
Substanz an die Oberflichen von (Hydr)oxiden und
Tonmineralen kommt es zur Ausbildung sehr stabi-
ler Mikroaggregate (<250 um), daraus sind die we-
niger stabilen Makroaggregate (>250 um) aufgebaut
(Aggregathierarchie). Die Ausbildung von Makroag-
gregaten ist besonders charakteristisch fiir lehmige
Boden und erfordert die kontinuierliche Zufuhr von
organischen Resten. Dies fordert die mikrobielle Ak-
tivitit und damit die Produktion mikrobieller Poly-
saccharide, die vor allem fiir die Stabilisierung von
Makroaggregaten verantwortlich sind.

Diese Wirkung ist weniger ausgeprigt in Fer-
ralsolen und Andosolen, weil in diesen Béden vor
allem Oxide und Hydroxide in primiren organo-
mineralischen Verbindungen stabilisierend wirken,
wihrend Makroaggregierung weitgehend fehlt. Die
erhohte Aggregatstabilitdt wirkt der Erosion ent-
gegen, da die Verschlimmungsneigung verringert
wird. Auflerdem ist die Stabilitdt gegeniiber erhoh-
ter Auflast verbessert.

Humus besitzt eine hohe Wasserspeicherka-
pazitit; er vermag etwa das 3...5fache seines Ei-
gengewichtes an Wasser zu speichern. Die orga-
nische Substanz hat durch die aggregierende Wir-
kung auflerdem eine indirekte Wirkung auf die
Porengrofienverteilung und den Wasserhaushalt. In
Sandbdden bestimmt deswegen der Humusgehalt
die Feldkapazitit. In solchen Boden konnte der
Humusgehalt durch hohe Stallmistgaben innerhalb
von 18 Jahren von 0,93 auf 1,38 % erhoht werden,
wodurch das Porenvolumen von 38,4 auf 41,4 %
anstieg. Mulchdecken bewirken zudem eine Verrin-
gerung der Evaporation und erhéhen die Infiltrati-
on von Wasser. Die Konsistenzgrenzen der Boden
werden durch Humus in Richtung hoherer Wasser-
gehalte verschoben, so dass die Bodenbearbeitung
in einem grofleren Feuchtebereich der Boden ohne
Gefugeschidigung maoglich ist.

Die Huminstoffe bewirken die dunkle Farbe
im Oberboden und begiinstigen damit in kiihlen
Klimaten die Erwdrmung der Boden im Frithjahr

o I
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(lingere Vegetationszeit). Andererseits fiihrt eine
organische Auflage oder Mulch zu einer Isolierung
des Mineralbodens gegeniiber Temperaturschwan-
kungen.

3.5 Dynamik der
organischen Substanz
1 im Boden

3.5.1 Umsetzungsraten und
Verweilzeit der organischen
| Substanz im Boden

Unter der Umsatzzeit (turnover time) versteht man
den Quotienten aus Humusmenge des Bodens und
jahrlichem Input an organischer Substanz:

Umsatzzeit (a) = Menge an OS (kg m2)/jihrli-
che Nettozufuhr (kgm=2a!)

Unter der Annahme von stationdren Bedingun-
gen erhélt man daraus Auskunft tiber die Verweil-
dauer der organischen Substanz im Boden, also tiber
die Zeitspanne, die notwendig ist, um die organische
Substanz einmal vollstindig umzusetzen. Der jahrli-
che Input organischer Substanz betrigt etwa 3...5%
der Vorrite; etwa in gleichem Umfang wird C wieder
an die Atmosphire abgegeben. Daraus lassen sich
mittlere Umsatzzeiten von einigen Dekaden abschit-
zen. Sie werden je nach Datengrundlage auf 26 a bis
40 a geschatzt, dabei sind aber grofle Unterschiede
in verschiedenen Klima- und Vegetationszonen zu
finden. So wurden fiir Boden unter Griinland 18 a,
firr laubwerfende Walder 16 a, fiir tropische Walder
6a, fir landwirtschaftlich genutzte Boden 7a und
fiir Tundrenboden tiber 2000 a geschtzt.

Als Umkehrung der Umsatzzeit ergibt sich die
Abbaurate k (a™!) =jahrliche Nettozufuhr (kgm2a™)
/ Menge an OS (kg m)

Je nach Zusammensetzung und Standortbedin-
gungen konnen die Abbauraten iiber mehrere Gré-
flenordnungen variieren. Sie schwanken zwischen
0,03a’! in Tundrenbéden und 6a™! im tropischen
Regenwald. Fiir Ackerstandorte sind Abbauraten bis
zu 2...3%d! fiir leicht abbaubare Ernteriickstin-
de bekannt. In Waldboden der gemifligten Zone
werden Raten von ca. 0,1 % d! fiir leicht abbaubare
Substanzen und bis zu 10°%d™! fiir sehr schwer
abbaubare Substanzen angegeben, die damit einer
(fast) inerten Fraktion entsprechen.

3.5.2 Abschatzung der
Verweilzeit

Radiokohlenstoffalter der organischen
Substanz

Das Radiokohlenstoffalter der organischen Boden-
substanz wird aus der natiirlichen *C-Aktivitit ab-
geleitet. Die Radiokarbonmethode beruht auf der
Messung des Verhiltnisses der Mengen der Kohlen-
stoff-Isotope C zu 2C einer Probe. Aus der Zerfalls-
konstante bzw. der Halbwertszeit des *C kann dann
die mittlere Verweildauer des OC im Boden oder in
Bodenfraktionen berechnet werden. Der “C-Gehalt
einer Probe kann entweder durch Zahlung der zerfal-
lenden C-Kerne im Zihlrohr oder durch Zihlung
der noch vorhandenen “C-Kerne mit der Beschleu-
niger-Massenspektrometrie bestimmt werden. Letz-
tere Methode benotigt weniger Material, ist dafiir
aber aufwindiger und teurer. Das Ergebnis wird in
pmC (Prozentanteil des modernen C-Anteils) oder
als C-Alter in Jahren vor Heute angegeben und ist
auf einen Standard aus dem Jahr 1950 bezogen. Uber
die Bestimmung des Radiokohlenstoffalters kann die
mittlere Verweilzeit der organischen Substanz in Bo-
den oder einzelnen Fraktionen abgeschitzt werden.
Inzwischen ist es moglich, die *C-Gehalte einzelner
Komponenten der organischen Substanz, wie z.B.
der mikrobiellen Biomasse und auch des minera-
lisierten CO, zu bestimmen (Abb.3-8). Durch die
Einsdtze und atmospharischen Tests von Kernwaf-
fen zwischen 1945 und 1963 wurde die Menge an
1C in der Atmosphidre stark erhoht. Bis heute ist
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Abb. 3-8 §'*C-Gehalte (°/,,) verschiedener Fraktionen
der organischen Substanz in einem Waldboden der
gemaBigten Breiten (nach TRUMBORE, 2000).
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das MC/1C-Verhiltnis noch nicht wieder auf den
Wert vor 1945 gesunken. Dieser in den Boden nach-
weisbare Bombenkohlenstoff verandert generell die
14C-Signatur der organischen Substanz zu ,,jiingeren”
Werten, kann jedoch aufgrund seines Eindringver-
haltens in die Bodentiefe und in verschiedene orga-
nische Substanzklassen als Tracer angesehen werden,
der Aussagen tiber aktuelle pedogenetische Prozesse
erlaubt, wie z. B. Bioturbation in Chernozemen, Pelo-
turbation in Vertisolen, Cryoturbation in Cryosolen,
Perkolation in den Grundwasserleiter.

Die Auflagehorizonte der Waldbéden sind re-
zent, wie auch der oberste Bereich von Ah-Horizon-
ten meist ein *C-Alter von weniger als 500 Jahren
hat, da die organische Substanz im obersten Pro-
filabschnitt durch Beimengung von frischer Pflan-
zenstreu laufend verjiingt wird. Der C-Verlust durch
Kultivierung nativer Boden machte sich in den
Great Plains mit einer durchschnittlichen Erhchung
des C-Alters um 900 Jahre bemerkbar. Dies zeigt,
dass durch die Kultivierung vor allem C aus Frakti-
onen mit geringem C-Alter freigesetzt wird.

Mit zunehmender Tiefe steigt das Radiokohlen-
stoffalter auf Werte zwischen 2500 und 4000 Jahren
vor Heute an. Sowohl in kultivierten als auch in na-
tiven Phaeozemen zeigte die organische Substanz in
der Tiefe 10...20 cm ein um 1200 Jahre hoheres “C-

Alter als in der Tiefe 0...10 cm. Dies ist gekoppelt an
eine geringere Mineralisationsrate der organischen
Substanz aus tieferen Profilbereichen. *C-Alter bis
zu 5000...6000 Jahren BP wurden im Unterboden
von Chernozemen und Luvisolen gefunden, wihrend
Podsole im Bh-Horizont durch die laufende Zufuhr
von rezentem OC jiingere *C-Alter aufweisen.

Im Allgemeinen steigt mit zunehmender Pro-
filtiefe auch das C-Alter einzelner Humusfraktio-
nen an (Tab. 3-6). Kleinere, noch wenig verdnderte
Bruchstiicke von Lignin und Polysacchariden haben
erwartungsgeméfl meist ein Alter von nur 10...100
Jahren. Besonders stabilisiert gegen Abbau ist die
organische Substanz durch Ton-Humus-Kopplung.
Die ilteste organische Substanz befindet sich in der
Feinschluff- und Tonfraktion, z. B. bei Parabrauner-
den im Tonanreicherungshorizont.

13C-Isotopensignatur der organischen
Substanz

Die Umsetzung und Verweilzeit der organischen Sub-
stanz kann auch durch die Bestimmung des *C-Iso-
topensignals im Boden bestimmt werden (Abb. 3-9).
Dabei macht man sich zunutze, dass die *C-Signatur
von Pflanzen mit C4-Photosynthesestoffwechsel

C3-Veget:
§13C ~

C4-Vegetation

I

c
3
o
50
oo
E
E Abb. 3-9 Erfassung der
— Umsatzzeit des organischen
OC -Fraktion Menge Maisanteil Umsatzzeit* Bodenkohlenstoffs anhand der
(g Ckg) (%) (Jahre) Veranderung der §'3C-Signatur
Gesamt OC 13,0 35,7 54 nach dem Wechsel von C3-zu
An Mineraloberflachen gebunden 11,3 31,4 63 C4‘Ve$etat'°“’ sowie Menge
(schwere Fraktion, > 2 g cm?) und mittlere Umsatzzeit des OC
Freie partikulare organische Substanz 0,5 64,8 22 in Dichtefraktionen einer Para-
(leichte Fraktion, < 1,6 g cm™®) braunerde aus Loss, 24 Jahre
Okkludierte partikulare organische Substanz 1,1 38,3 49 nach Umstellung von Weizenan-
(leichte Fraktion in Aggregaten, 1,6 ... 2,0 g cm?) bau auf Kérnermaisanbau (nach

*Mittlere Umsatzzeit unter der Annahme eines homogenen C-Pools und einer Abbaukinetik 1. Ordnung JOHN et al,, 2005),
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Tab. 3-6 Charakteristische Kennwerte verschiedener Humusfraktionen von Boden: Gehalte und Vorrate an orga-
nischem C, Radiokohlenstoffgehalt und das daraus errechnete mittlere '*C-Alter in verschiedenen Humusfraktio-
nen (aus EUSTERHUES et al., 2003; 2005; KAISER & GUGGENBERGER, unverdffentlicht; RETHEMEYER, 2004; HELFRICH et
al., 2007); 'Differenzberechnung; @ '3C Umsatzzeit (JOHN et al., 2005); nb = nicht bestimmt

Hori-  Tiefe 0C- 0C- Frak- Frak- Feinboden Fraktion Fraktion
zont  (cm) Konzen- Vorrat tion tion <16 gcm3) > 1.6 gcm™
tration <l6g >16¢g
cm3) cm
14C-Akti- 'C-Alter '*C-Akti- C 14C-Akti- '“C-Alter
vitat vitat *Alter  vitat
(gkg) (kgm?) (gkg'OC) (pmC)  (yrs BP)  (pmC)  (yrsBP) (pmC)  (yrs BP)
Steinkreuz (Braunerde)
Ah 0-5 82.6 4.29 770 230 112.3 modern  112.4  modern 111.9 modern
Bv1 5-24 9.8 2.41 500 500 101.3 modern 104.8 modern 98.0 160125
SdBv2 24-50 3.0 0.79 230 770 92.1 655+25 119.0 modern 84.2 1375+30
11Sd 50-80 14 0.40 190 810 80.9 1700+30 122.8  modern 69.8 2890+30
Bv3
[lICv 85-115 1.1 0.14 160 840 80.6 1758456 117.2 modern 70.8 2780+45
IVC1  115-140 0.5 0.07 150 850 76.3 2165+30 116.4  modern 69.1 2960+30
Waldstein (Podsol)
Ae 0-10 38.1 2.90 750 250 93.6 525+30  92.0 655 98.5 120425
Bh 10-12 92.8 1.04 270 730 98.5 12025 95.8 435 99.5 30420
Bs 12-30  52.0 5.47 210 790 91.1 74540  87.0 1010 92.2 700425
Bv 30-55 7.7 2.09 120 880 82.2 1570425 87.3 980 81.5 1640+20
C1 55-70 1.7 0.25 100 900 62.0 384070 90.8 730 58.8 4265+30
C2 70-80 1.9 0.19 80 920 62.0 3840+70 112.8 modern 56.5 4580+30
Rotthalmiinster (Parabraunerde)
Mais  0-30 12.9 535 186" 814 102.7* modern* nb nb 106.5 modern
Ap 543 (+4) +0.3 582
(+9/-8)
30-45 6.7 1.5 2321 768 nb 144 2 nb nb 97.5 205422
(+9/-8) +0.3 1512
(+23/-18)
Wald  0-7 40,5 2.57 5631 437 108.3* modern* nb nb nb nb

(C4-Pflanzen, z.B. Mais) sich deutlich von derje-
nigen von C3-Pflanzen unterscheidet. Der mittlere
8C-Unterschied zwischen C3- und C4-Vegetation
betrigt etwa 15°/ . Nach langjihrigem Maisanbau
kann so z.B. der Anteil von Mais-C in einem Bo-
den bestimmt werden, dessen organische Substanz
vorher eine C3-Signatur hatte. Mit diesem Ansatz ist
es also moglich, den C-Umsatz in situ tiber lingere
Zeitraume zu bestimmen. In einer Parabraunerde
betrug der Anteil des maisbiirtigen OC in der organi-

schen Bodensubstanz nach 24-jahrigem Maisanbau
36 %, entsprechend einer Umsatzzeit der organischen
Bodensubstanz von 54 Jahren. Daraus kann dann
auch die Festlegung des Kohlenstoffs in verschiede-
nen Fraktionen nachgewiesen werden. Wahrend in
der leichten Fraktion tiberwiegend Mais-C gefunden
wurde, stammte in der mineralgebundenen Fraktion
nur 31 % des Kohlenstoffs aus den Maisriickstinden
mit einer Umsatzzeit von 63 Jahren. Die in den Ag-
gregaten okkludierte leichte Fraktion hat wesentlich
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lingere Umsatzzeiten. Damit wurde bestétigt, dass
die Verweilzeiten des Kohlenstoffs in der Ton- und
Feinschlufffraktion wesentlich langer als in den gro-
ben bzw. leichten Fraktionen sind.

Der Einsatz von mit *C oder "N markierten
Tracern (Modellsubstanzen oder markierte Pflan-
zenreste), die sich in ihrer Isotopenzusammenset-
zung vom natiirlichen Hintergrund unterscheiden,
erlaubt die Verfolgung der Entwicklung spezifischer
Komponenten im Boden, sowohl im Laborversuch
als auch im Geldnde. Von besonderem Vorteil ist
dabei, dass der Einsatz stabiler Isotope die Erfas-
sung langfristiger Prozesse und in Kombination
mit thermischem oder chemolytischem Abbau eine
komponentenspezifische Isotopenanalyse auf mole-
kularer Basis ermoglicht.

3.5.3 Modellierung des
| C-Umsatzes

Die Umsetzung der frisch dem Boden zugefiihrten
organischen Substanz lisst sich mit einer Gleichung
beschreiben, in der die Umsatzrate proportional zur
Menge des vorhandenen Substrats ist:

A=Ayek

Dabei sind At und A0 die Mengen an organischem
C in Pflanzenresten zum Zeitpunkt 0 und zur Zeit
t, k ist die Reaktionskonstante pro Zeiteinheit. In
dieser Gleichung 1. Ordnung vermindert sich die
Menge der zugefiihrten organischen Substanz in-
nerhalb einer bestimmten Zeit jeweils um die Halfte
(Halbwertszeit). Damit ldsst sich der Abbau von
Pflanzenriickstinden in den ersten Jahren gut be-
schreiben (Abb. 3-10).

Zur Beschreibung und Vorhersage der C-Speiche-
rung und -dynamik im Boden muss die unterschied-
liche Stabilitit der verschiedenen Humusbestandteile
berticksichtigt werden, die sich aus den oben beschrie-
benen Verweilzeiten ergibt. In den meisten Umset-
zungsmodellen befindet sich die organische Substanz
daher in einer endlichen Zahl von Kompartimenten
oder Pools. Gingige Kohlenstoff-Umsatz-Modelle
(Abb. 3-11) verwenden drei oder mehr funktionelle
Pools, die durch verschiedene Geschwindigkeiten des
Kohlenstoff-Umsatzes gekennzeichnet sind. Haufig
werden die Umsatzraten zudem durch Beziehungen
mit der Bodenfeuchte, der Temperatur, dem Tonge-
halt, pH-Wert und der N-Verfiigbarkeit beschrieben.
Meist wird die organische Substanz in drei Pools mit
schneller Umsetzung (labil), langsamerer Umsetzung
(intermedidr) und sehr langsamer Umsetzungsrate

nicht markierter Boden-C

20+
markierter C
y =70,0 2834 29 1 g0.087t

im Boden verbleibender OC in %

10 T T T T
0 2 4 6 8 10

Inkubationszeit [Jahre]

Abb. 3-10 Verlust von Boden-C und C aus '“C-mar-
kiertem Roggenstroh im Laufe einer zehnjahrigen Frei-
landinkubation (nach JENKINSON, 1977).

(passiv) differenziert. Die quantitative Beschreibung
des Umsetzungsverhaltens in den verschiedenen
Pools beruht auf den oben beschriebenen, empirisch
gewonnenen Umsetzungsraten.

Der labile Pool wird sehr schnell, innerhalb von
Monaten oder wenigen Jahren umgesetzt, macht
aber nur etwa 1...5 % der organischen Substanz aus.
Die labile Fraktion der organischen Bodensubstanz
besteht aus unzersetzten, leicht verfiigbaren Resten
von Pflanzen und Mikroorganismen und hat vor
allem Bedeutung fiir die kurzfristige Nahrstoffver-
sorgung in Béden. In ackerbaulich genutzten Boden
hat etwa die Halfte der organischen Substanz eine
mittlere Verweildauer von 10...50a, d.h. sie ent-
spricht dem intermediéren Pool. Im intermedidren
Pool liegen vor allem partiell zersetzte Pflanzenreste
vor, in denen sich das Lignin gegeniiber den leichter
abbaubaren Polysacchariden angereichert hat. Diese
Fraktion wird vermutlich durch Aggregierung ge-
geniiber dem Abbau geschiitzt und wird daher stark
durch verschiedene Bewirtschaftungs- und Boden-
bearbeitungsmafinahmen beeinflusst (Abb. 3-4).
Die Isolierung dieser Fraktion erfolgt inzwischen
erfolgreich durch die oben beschriebene kombinier-
te Fraktionierung nach der Korngréle und Dichte.

Der passive Pool hat mittlere Verweilzeiten im Be-
reich von Hunderten bis Tausenden von Jahren. Man-
che Modellansitze beinhalten aufSerdem einen inerten
Pool, der als nicht abbaubar angesehen wird und da-
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macht den passiven Pool in den Modellen aus und ist
mengenmiflig am bedeutendsten. Bei den sehr stabi-
len Anteilen der organischen Bodensubstanz handelt
es sich vermutlich iiberwiegend um Holzkohle, Kohle
und organische Substanzen in organo-mineralischen
Verbindungen. In den organo-mineralischen Verbin-
dungen dominieren Polysaccharide und Alkyl-C-Ver-
bindungen, wahrend aromatische Bestandteile von
untergeordneter Bedeutung sind.

Die Vielzahl der Prozesse, die zu einer sehr lang-
fristigen Stabilisierung der organischen Substanz
im passiven Pool fithren, erschwert bisher noch die
Vorhersage der Grofle und des Abbauverhaltens
vor allem des passiven Kohlenstoff-Pools. Es ist
daher bisher noch nicht zufriedenstellend gelungen,
die konzeptionellen Pools der Modelle mit mess-
baren Fraktionen der organischen Bodensubstanz
in Einklang zu bringen und diese selektiv aus dem
Boden zu isolieren. Dies ist neben ungeniigenden
Fraktionierungs- und Charakterisierungsmethoden
vor allem auch dadurch bedingt, dass die organische
Substanz im Boden in einem Kontinuum und nicht
in diskreten Fraktionen vorliegt. Dennoch konnen
inzwischen wesentliche Komponenten der einzel-
nen Pools beschrieben werden.

3.5.4 Boden als Speicher und
| Quelle fiir Kohlenstoff

In jedem Boden stellt sich unter natiirlicher Vegeta-
tion oder bei langjéhrig gleichbleibender Nutzung in
Abhingigkeit von den Klimabedingungen ein Gleich-
gewicht zwischen Anlieferung und Abbau der or-
ganischen Substanz ein (Tab. 3-7). Tonreiche Bden
haben unter gleichen klimatischen Bedingungen und
bei gleicher C-Zufuhr oft einen hoheren Humusge-
halt als Sand- oder Schluffboden. Dies ist vermut-
lich durch eine Kombination stabilisierender Prozesse
durch direkte Interaktionen mit der Festphase und

Organischer °N

Organischer "“C und 5N
[% des Inputs]

10+ Organischer “C
Ls
3
Biomasse-'“C
TI
Ls

1 T T T T
0 1 2 3 4 5 6

Umsetzungsdauer [Jahre]

Abb. 3-12 Rest-"*C und Rest-">N und Biomasse-'C in
einem Ton (Tl) und einem sandigen Lehm (Ls) wahrend
des Abbaus markierter Leguminosen unter Feldbedin-
gungen (nach LADD et al., 1996).

Aggregierung bedingt. Die hoheren Humusgehalte
feinkorniger Béden erkldren sich aus (a) der Fahigkeit
von Tonmineralen, Aluminium- und Eisenoxiden,
organische Stoffe zu adsorbieren und damit den mi-
krobiellen Abbau zu vermindern; (b) dem hoéheren
Gehalt an Aggregaten, in denen die eingeschlossenen
Kohlenstoffverbindungen vor der Zersetzung durch
Mikroorganismen geschiitzt sind und (c) den daher
haufiger auftretenden anaeroben Bedingungen. In
tonreichen Boden wird also ein geringerer Anteil der
organischen Substanz mineralisiert als in tonarmen
Boden (Abb. 3-12). Dabei ist die Bedeutung der Ton-
fraktion besonders hoch, wenn die Tongehalte niedrig
sind. Wie Abb. 3-13 zeigt, nimmt die Anreicherung
von C und N in den feinen Fraktionen mit ansteigen-
dem Ton- und Schluffgehalt ab.

Langjahrige Feldversuche zeigen die Abhingig-
keit des Humusgehalts von der Zufuhr der organi-
schen Substanz (Tab. 3-8 und Abb. 3-14). Die anor-
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Tab. 3-7 Umsatzzeit der organischen Bodensubstanz in verschiedenen Klimazonen

Klimazone Okosystem Umsatzzeit [a] Referenz Methode
Boreal Borealer Nadelwald 220** (TRUMBORE, 2000) Berechnung**
GemaBigt Mittelwert 31 Standorte ~ 63 +7 (Six et al., 2002) 13C-Technik
GemaBigte Walder 12*%* (TRUMBORE, 2000) Berechnung **
GemaBigte Walder 11...312 (GARTEN & HANSON, 2006) Berechnung?
KihlgemaBigte Walder 30* (JENKINSON, 1981) Berechnung *
Humid Subhumide Savanne 34* (JENKINSON, 1981) Berechnung *
Humide Savanne 37* (JENKINSON, 1981) Berechnung *
Maritim Weizen, ungediingt 22* (JENKINSON, 1981) Berechnung *
(Rothamsted UK) ~ Weizen, NPK 30* (JENKINSON, 1981) Berechnung *
Griinland, ungediingt 77* (JENKINSON, 1981) Berechnung *
Tropisch Mittelwert, 23 Standorte 36 +5 (Six et al., 2002) 13C-Technik
Tropischer Regenwald 9 (JENKINSON, 1981) Berechnung *
Tropischer Regenwald 2.5** (TRUMBORE, 2000) Berechnung **

* geschatzt aus dem Verhaltnis Nettoprimarproduktion zu OC-Gehalt des Bodens;
** berechnet aus OC-Vorraten und Bodenatmung;
@ Berechnung basierend auf gemessenen OC-Vorraten und geschatztem C-Input

30 a)

(3

20 a Ton: y=18,9x%7 r=-090*
A Fein- + Mittelschluff: y = 32,4 X" r=-0,91**

i 101
G T T T Fu 1
0 40 60 80 8
- b) 5 .
wnr—
30-3 5 6
1° © Ton: y=253x"",r=-0,88" S92
£ o Fein- + Mittelschluff:y = 27,0 X%, r = -0,89** X = S
207, 55 4]
X 88 | Y
g | e
D= 2
]
0 0g ° o
y ' y ' \ O T T 1
. 40 . 60 80 1850 1900 1950 2000
Fraktionsanteile [%)] Jahr

Abb. 3-13 Anreicherungsfaktoren fiir (a) organischen  Abb. 3-14 Zeitliche Veranderung des Humusgehalts in
Kohlenstoff (AF) und (b) Stickstoff (AFy) in der Ton-, lehmigen Braunerden des Dauerversuchs Rothamsted
Feinschluff- und Mittelschlufffraktion von Boden mit bei unterschiedlicher Bewirtschaftung seit 1852; O
unterschiedlichen Ton- und Schluffgehalten. AF.=%C  Stallmist, ® ungediingt, A NPK, v Stallmist, ungediingt
in Fraktion/C im Gesamtboden, AFy, = %N in Fraktion/N seit 1871 (nach JENKINSON, 1988).

im Gesamtboden (aus SCHULTEN & LEINWEBER, 2000).
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Tab. 3-8 OC-Gehalt der Ackerkrume langjahriger Feldversuche in Abhangigkeit von der Diingung;
aus ANSORGE (1957), DEIN & MERTENS (1955, IVERSON (1953), SCHMALFUSS & KOLBE (1961)

Ort Halle Askow Bad Lauchstadt Bonn
Versuchsdauer (Jahre) 80 50 50 52 52
Tongehalt (%) 13 4 9 26 17
pH (KCI) 6,4 5,9 7,2 7,0 7,0
Stallmist (dtha='a"")
OC-Gehalt (gkg™) 120 95 95 100 108
ungediingt
PK 11,4 7,9 13,0 14,9 11,2
NPK - - - 14,8 -
Stallmist 12,6 9,6 14,3 16,1 11,8
NPK + Stallmist 16,9 10,9 15,2 17,7 12,1
- = - 18,6 12,9

ganische Diingung beeinflusst den Gehalt der Bo-
den an organischer Substanz direkt tiber die Hohe
der Ertrage und damit die Menge der zugefiihr-
ten Erntertickstinde. Je hoher bei vergleichbarer
Fruchtfolge die Ertrige durch Diingung gesteigert
werden, desto stirker wird der Humusgehalt der
Bdden angehoben.

In jlingster Zeit kommt der Speicherfunktion
des Bodens fiir Kohlenstoff im Rahmen des Klima-
schutzes immer groflere Bedeutung zu, da der Auf-
bau der Bodenkohlenstoffpools mit einer Vermin-
derung der atmosphidrischen CO,-Konzentration
einhergeht. Dabei sind aber gleichzeitig die CO,-
Speicherung sowie alle biogen erzeugten Treibhaus-
gase, also auch Lachgas (N,0) und Methan (CH,)
zu beriicksichtigen. Wichtige Standortsfaktoren fiir
die Intensitdt der biologischen Umsetzungsprozes-
se, durch die CO,, N,O sowie CH, erzeugt wird
(s. Kap.4.2), sind Bodenfeuchte und Bodenart, so-
wie Menge und Qualitdt der nachgelieferten Streu
als Substrat fiir Bodenorganismen. Abb. 3-15 stellt
die C-Pools und -Fliisse des Boden-C Kreislaufs
dar. Die Frage, ob ein Humusaufbau im Boden
(z.B. durch Landnutzungswandel) letztendlich eine
Netto-CO, Bindung bewirkt, kann nur auf Okosys-
temebene, in Verbindung mit der Netto-Primérpro-
duktion (NPP) beurteilt werden (Netto-Biompro-
duktivitit = NPP-Respirationsverluste). Die Rolle
des Bodens als Quelle- oder Senke fiir Treibhausga-
se kann somit nur durch gleichzeitige Betrachtung
der Verluste durch heterotrophe Atmung und der

Bindung durch Biomasse- und Streuproduktion be-
urteilt werden. Bei nassen Standorten (— Moore)
sowie bei der Bildung von Humusauflagen fihrt der
stark verlangsamte bodenbiologische Humusabbau
zur Kohlenstoffspeicherung.

Mit Beginn der Bodenkultivierung vor ca. 10.000
Jahren haben sich die Boden-C Zustinde kontinu-
ierlich verringert. Etwa 20 % der aktuellen atmo-
sphirischen CO, Konzentration sind vermutlich auf
die Kultivierung natiirlicher Standorte zurtickzufiih-
ren, davon 24...32 % auf den Abbau von Boden-C.
Die wichtigsten Faktoren sind wie im folgenden
an Beispielen dargestellt Entwaldung bzw. Inkul-
turnahme, Bodenbearbeitung, und Entwisserung,
die jeweils Verluste von 40...60 % organischer Bo-
densubstanz verursachen kénnen, in Extremfillen
bis zu 70 %. Derzeit wird beispielsweise in den USA
von einem Senkenpotenzial von ca. 50...75% der
historischen C Verluste ausgegangen, welches durch
entsprechende Bewirtschaftungsverfahren im Laufe
von 25...50 Jahren aufgebaut werden konnte. Da-
bei ist zu beriicksichtigen, dass durch kurzfristige
Umstellung auf konventionelle Bewirtschaftung das
sequestrierte C wieder freigesetzt wird.

Der Gleichgewichtszustand zwischen Anliefe-
rung und Abbau wird gestort, wenn die Nutzungs-
form verdndert wird. Rodung und Inkulturnahme
von Wildern oder die Umwandlung von Steppe
oder Griinland in Ackerland wie auch umgekehrte
Mafinahmen wirken sich sehr stark auf die Humus-
dynamik aus. Die hierbei auftretenden zeitlichen
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Rotthalminster (Maismonokultur)

Fluss aktiv

C-Input
0,46 [kg m?] a™'

0,4...0,5 % SOC

0,02...0,03 kg m=2 a"

Fluss passiv
0,0004...0,003 kg m=2 a™!
0,007...0,06 % SOC

Fluss intermediar
0,04...0,09 kgm2a
0,7...1,7% SOC

L L T
Input SOC Ap: 5.4 [kgm?], T=54a
Rhizodeposition = =
und Wurzeln Aktiver Pool: Intermediarer Pool: Passiver Pool:
0,17 kg m?] a” [ 13...20% 70...80% 7..10 %
0,7...1,1 kg m? 3,8...4,3 kg m=2 0,4...0,5 kg m2
T<35a T=50..100 a T>200a
ﬂ 3 1L
[ M DOC: 0,5...0,4%: 0,03 kg m2(40/60 =~ aktiv/passiv) |
L
T

Fluss DOC: 0,002...0,009 kg m2 a'; 0,04...0,16% SOC

Abb. 3-15 Mineralisationsraten von Bodenpools. Aktiver, intermediarer, passiver Pool: iber Partikel- und Dichte-
Fraktionierung bestimmt. Berechnung der Umsatzzeiten (T) iiber §'3C-Messungen in C3/C4-Umstellungsboden
(FLESSA et al., 2008), C-Vorrat und C-Input Maisstroh (KOGEL-KNABNER et al., 2008), C-Input unterirdisch (Wurzeln
und Rhizodeposition) (LubwiG, 2005), DOC: Richtwerte von HAYNES (2005), v. LUTzow et al. (2007)

Anderungen des organischen Kohlenstoffs nehmen
den gleichen Verlauf wie die des organisch gebun-
denen Stickstoffs.

Die Abnahme des OC-Gehaltes nach Umwand-
lung von Steppengriinland in Ackerland ist auf die
Kombinationswirkung von Erosionsverlusten, bio-
chemischem Abbau der organischen Substanz und
Verdiinnungseffekten durch Bearbeitung (Vertie-
fung der Ackerkrume) zuriickzufiihren. Béden un-
ter Dauergriinland oder Wald enthalten meist mehr
organische Substanz als benachbarte Ackerbdden,
weil mehr Streu anfillt und der Oberboden nicht
bearbeitet wird. Der Verlust der organischen Sub-
stanz nach der Inkulturnahme erfolgt dabei nicht
gleichmaflig, sondern bevorzugt aus der Fraktion
der partikuldren organischen Substanz, die vor al-
lem jingere, wenig umgewandelte Pflanzenreste
enthilt.

Treten Storungen des Aggregierungszustands
von Béden auf, z.B. durch Bodenbearbeitung und
Kultivierung natiirlicher Boden, so steigt die Um-
satzrate der physikalisch geschiitzten Fraktion an, es
kommt also zu einem besonders starken C-Verlust
aus der groben Fraktion. Je héufiger ein Boden
im Laufe eines Jahres bearbeitet wird und je mehr
wendende Gerite eingesetzt werden, umso stérker
sinkt der Humusgehalt. Dabei wird vor allem die
Mineralisierung bisher physikalisch ~geschiitzter
organischer Substanz aus Mikroaggregaten ange-

regt. Dieser durch intensive Beliiftung und Aggre-
gatzerstorung verursachte Abbau kann vermindert
werden, wenn anstelle des Pfluges lockernde, nicht
wendende Gerite bei der Bodenbearbeitung einge-
setzt werden.

Ein wesentlicher Einflussfaktor auf die globale
Boden-C-Bilanz mit allerdings schwer vorhersag-
baren Auswirkungen sind boreale Abtauprozesse.
In borealen Permafrostboden haben sich unter
kalt-humidem Klima (polare bis subpolar-boreale
Klimazone) grofle Mengen bodenorganischer Subs-
tanz in Humusauflagen und flachen Moorlagen (ca.
30...50 cm in der Russischen Tundra) gebildet, die
durch Abtauvorginge mikrobiell abgebaut werden
kénnen. Die Abtaurate borealer Permafrostboden
hat sich wihrend der letzten 4 Jahrzehnte verdrei-
facht, derzeit maximal bis zu 31 cm pro Jahr. Die
damit einhergehende fortschreitende Mineralisie-
rung zuvor konservierter Humusvorrite im Boden
kénnte ein Viertel bis ein Drittel der Weltboden-C
Ressource betreffen. Inwieweit sich diese Verande-
rungen auf den Boden-C Speicher auswirken, hingt
allerdings in erster Linie vom Bodenwasserzustand
ab. Wo sich Tundra in aktive Moore verwandelt,
kénnen dieser weiter wachsen. Wahrend dabei der
Humuskorper weiter anwichst, steigen allerdings
die Methanemissionen. Die Treibhauswirksamkeit
von Methan ist um ein 20- bis 30-faches héher als
diejenige von CO,,.
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Tab. 3-9 MaBnahmen zur Steigerung von Boden-C Vorraten in landwirtschaftlichen Béden

Bewirtschaftungsverfahren

Ackerland

pfluglose Bodenbearbeitung

reduzierte Bodenbearbeitung

Brache (Grasbrache)

Umwandlung in Dauergriinland bzw. Dauerfriichte
Anbau tiefwurzelnder Fruchtarten
Giille/Mistausbringung

Ernteriickstande belassen

Klarschlamm ausbringen

Kompostausbringung

verbesserte Fruchtfolge
mineralische Diingung
Bewasserung

Bioenergiepflanzen

Extensivierung (naturlicher Wiederaufwuchs)
Okologische Landwirtschaft
Umwandlung Acker -> Wald
Umwandlung Griinland - Acker
Umwandlung Dauerkultur > Acker
Umwandlung Wald - Acker
Griinland

Intensivierung von Weideperioden (z. B. zwischen
Ackerphasen)

Umwandlung von temporaren zu dauerhaften
Griinland

erhohter Diingereinsatz auf nahrstoffarmen Griinlandstandorten
Kultivierung organischer Boden durch Dauergriinland
Tierhaltung

Schnitttechnik und Haufigkeit

Feuerschutz

Potenzielle Boden-C Sequestrierung
[t CO, ha'a']

ca. 1,42 (groBe Spanne der Schatzungen)
<1,42

<1,42

2,27

2,27

1,38 (je nach regelm. ausgebrachter Menge)
2,54 (je nach Streumenge)

0,95 (je nach regelm. ausgebrachter Menge)

> 1,38 (je nach regelm. ausgebrachter
Menge)

>0

0

0

2,27 (bei mehrjahrigen Energiepflanzen)
1,98

0...1,98

2,27

-3,66

-3,66

unklar (groBe standortliche Spanne)

04...1,8
1y oo 119
0,7

-3,3...4,0

unsicherer Effekt
unsicherer Effekt

unsicherer Effekt
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Tab. 3-9 Fortsetzung

Bewirtschaftungsverfahren

Wiederbegriinung/Wiederbewaldung
Nutzungsaufgabe landwirtschaftlicher Flache
Kultivierte organische Boden
Flachenschutz und Wiedervernassung

Vermeidung des Anbaus von Reihenpflanzen sowie
Waurzelfriichten

Vermeidung von Tiefenpfliigung

Verringerung des Grundwasserstands

Umwandlung in Acker - Griinland

Umwandlung Acker > Wald

naturnahe Belassung von Mooren nach Ackernutzung
naturnahe Belassung von Mooren nach Griinlandnutzung
Schafweide auf nicht-entwasserten Moorstandorten

Flachenschutz/Aufgabe Bewirtschaftung

Derzeit deuten einige nationale Treibhausgasin-
venturberichte sowie Publikationen auf die Rolle
von Boden als Treibhausgasquelle (Verringerung
des Boden-C-Pools). Vermutete Ursachen sind die
Bewirtschaftung ehemals nasser, noch immer hu-
musreicher Standorte, ebenso die verringerte Aus-
bringung organischer Diingemittel bzw. erhohte
Erosionsraten. Dazu gehort zudem die Beeinflus-
sung der Standortsproduktivitit durch Diingung
sowie Ausbringung organischer Produkte (Kom-
post, Stallmist, etc.), ferner die unterschiedliche Be-
handlung von Streu (Ernte, Einpfliigen, Brache), die
Beeinflussung des Bodenklimas (z.B. durch Wahl
der Pflugverfahren, des Erntezeitpunkts) und der
Bodenstruktur sowie die Bestimmung von Frucht-
art und -folge.

Es wird allgemein davon ausgegangen, dass
durch die Erhohung der Streunachlieferung (oder
die verminderte C-Umsetzung durch Wiederver-
nédssung) die organische Substanz in Boden erhoht
wird. In der Literatur finden sich allerdings ver-
schiedene, teils widerspriichliche Aussagen tiber
die Effekte moderner Landwirtschaft auf die Spei-
cherung von Boden-C. Modellbasierten Schitzun-

»

Potenzielle Boden-C Sequestrierung

[t CO, ha' a]
2,27
<17
0

5
5...15
5
2o
8...17
3...12
>8
>8

gen zufolge konnen etwa 10 % der anthropogenen
CO, Emissionen in Europa jedes Jahr als Boden-C
durch Umstellung der Bodenbewirtschaftung se-
questriert werden, wobei beriicksichtigt werden
muss, dass sich nach einer bestimmten Zeit ein
Gleichgewichtszustand einstellen wird, der keine
weitere C-Bindung zulédsst. Tab. 3-9 gibt aktuelle
Zahlen zum C-Sequestrierungspotenzial landwirt-
schaftlicher Verfahren in Europa wieder. Dabei ist
zu berticksichtigen, dass Mafinahmen langfristig
aufrechterhalten werden miissen, um verbesserte
Boden-C Gehalte zu stabilisieren. Eine Bewertung
des potenzialen C-Sequestrierungspotenzials so-
wie die Beziehung humus-regradierter Standor-
te zu Bodenfunktionen benétigt Kenntnisse zu
natiirlichen bzw. optimalen Boden-C Gehalten.
Vor diesem Hintergrund kénnte auch das Risiko
weiterer Humusverluste durch Nutzung ermittelt
werden. Allerdings existieren solche Zahlen ange-
sichts der komplexen standértlichen Bedingungen
in Deutschland und in Europa nicht. Als Richtwert
wird derzeit 2 % organischer C angegeben, jenseits
dessen erhebliche Einschrinkungen der Boden-
qualitdt zu erwarten sind.
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4 Bodenorganismen
und ihr Lebensraum

Die Gesamtheit der im Boden lebenden Orga-
nismen wird als Edaphon bezeichnet. Die Ein-
teilung des Edaphons in Mikroflora, Mikrofauna,
Mesofauna und Makrofauna erfolgt anhand des
Koérperdurchmessers der Organismen. Dies spie-
gelt den besiedelbaren Porenraum im Boden wider

(Abb. 4.1-1). Mikroflora (Bakterien, Pilze, Algen)
und Mikrofauna (Protozoen, Nematoden) bilden
die Gemeinschaft der Mikroorganismen in Béden.
Die Bodenorganismen beeinflussen die Bodenbil-
dung (Pedogenese) direkt (z. B. durch Graben und
Abbau organischer Substanz) oder indirekt (z.B.

MIKROFLORA UND MIKROFAUNA MESOFAUNA MAKRO- UND MEGAFAUNA
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Abb.4.1-1 GroBenklassifikation von Bodenorganismen nach ihrem Korperdurchmesser (nach PauL 2007).
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Abb. 4.1-2 Unterschiedliche Bodenorganismen verbringen entweder ihr gesamtes Leben oder nur bestimmte Sta-
dien des Lebens im Boden. Die verschiedenen Verhaltensweisen werden anhand von unterschiedlichen Insekten

dargestellt (nach COLEMAN & CROSSLEY, 1995).

durch Fressen von Pflanzenwurzeln). Zu den per-
manenten Bodenorganismen gehdren Bodenmik-
roorganismen und alle Bodentiere, die samtliche
Lebensstadien im Boden verbringen. Permanente
Bodenorganismen konnen jedoch als Dauerformen
(Cysten, Sporen) oder sorbiert an Staubpartikel
iber die Atmosphire verbreitet werden. Innerhalb
des Bodenprofils kann ein aktiver oder passiver
Transport von Bodenorganismen erfolgen. Die
temporiren Bodentiere verbringen nur einen Teil
ihres Lebens im Boden (z. B. Insektenlarven), wih-
rend die periodischen den Boden ofter verlassen
und wieder aufsuchen. Bei den alternierenden Bo-
dentieren wechseln sich ober- und unterirdische
Generationen ab (Abb. 4.1-2).

In den folgenden Abschnitten sollen zunichst
die einzelnen Gruppen der im Boden lebenden
Organismen vorgestellt werden; anschliefSend wird
gezeigt, wie Bodenorganismen sich an ihren Le-
bensraum angepasst haben und welche Funktio-
nen Bodenorganismen besitzen. Bodenorganismen
stellen sehr gute Bioindikatoren fiir die natiirlichen
und anthropogenen Verinderungen von Béden
dar. Im letzten Abschnitt werden wichtige klassi-
sche und molekulare Methoden der Bodenbiologie
erldutert.

4.1 Bodenorganismen

4.1.1 Bodenmikroflora und
| Viren

Die Lebewesen des Bodens lassen sich nach ihrer
unterschiedlichen Struktur der ribosomalen RNA
(rRNA) in drei Dominen unterteilen: Bakterien
(Eubacteria), Archaeen (Archaea) und Eukaryoten
(Eucaryota) (Abb.4.1-3). Bakterien und Archaeen
sind Finzeller, die keinen Zellkern besitzen; aus die-
sem Grund wurden sie frither zur Gruppe der Pro-
karyoten zusammengefasst. Eukaryoten sind Lebewe-
sen mit Zellkern und Zellmembran und sind in der
Regel sehr viel grofSer als Prokaryoten. Viren, Viro-
ide (infektiose Molekiile aus Ribonukleinsiure) und
Prionen (potentiell pathogene Proteine in Tieren und
Menschen) besitzen eine eigene taxonomische Klassi-
fikation. Viren nutzen in Boden sehr haufig Bakterien
als Wirte. Es wurden jedoch auch pflanzen-, tier- und
humanpathogene Viren in Béden nachgewiesen. Vi-
ren besitzen keinen eigenen Stoffwechsel, sondern
sind auf den Stoffwechsel der Wirtszelle angewiesen.
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Abb. 4.1-3 Phylogenetischer Stammbaum der Organismen. Die Linge der Aste stellt ein MaB fiir die Verande-
rung der ribosomalen DNA-Gene dar, deren Sequenzvergleich diesem Stammbaum zugrunde liegt (nach FUCHS &

SCHLEGEL, 2007).

Uber die Okologie der Viren in Boden ist zurzeit
wenig bekannt. Da Viren ihre Wirtszelle bei der In-
fektion zerstoren konnen, wird das mikrobielle Nah-
rungsnetz wahrscheinlich beeinflusst.
Bodenbakterien (Eubacteria) sind kleine
(0,2...2,0um) einzellige Organismen. Parasitr le-
bende Bakterien (z.B. Rickettsien in Zecken, Fl6-
hen, Milben und Lausen) haben eine Grofle von
500...200nm (Abb.4.1-4). Bodenbakterien lassen
sich auf Basis ihrer Gestalt kaum unterscheiden.
Eine klassische Methode zur Differenzierung von
Bodenbakterien ist die nach dem dédnischen Wissen-
schaftler HANS CHRISTIAN GRAM benannte Methode
zur differenzierenden Farbung der bakteriellen Zell-
winde. Gramnegative Bakterien besitzen eine duf3e-
re Zellwand, die aus Lipopolysacchariden, Porinen
(porenformende Transmembranproteine) und ande-
ren Makromolekiilen besteht (Abb. 4.1-5). Grampo-
sitive Bakterien besitzen dagegen keine duflere Zell-
membran; ihre Zellwdnde bestehen hauptsichlich
aus Peptidoglykan. Manche Bodenbakterien wie z. B.
Cyanobakterien kénnen jedoch nicht eindeutig nach
der Firbemethode klassifiziert werden. Bodenbakte-
rien zeichnen sich durch eine hohe Stoffwechselviel-
falt aus: Es werden mindestens 150 unterschiedliche
Stoffwechselwege und 900 verschiedene Reaktionen
beschrieben, die durch Bakterien ausgefiihrt werden.
Aus dem Boden werden mit Hilfe von Kultivie-
rungsmethoden hiufig Proteobacteria (Subklassen:
a-, B-, y-, 8- und e-Proteobacteria) und Vertreter
der Firmicutes, Actinobacteria und Bacteroidetes

isoliert. Details zur Phylogenie dieser Mikroorga-
nismen findet man im Bergey’s Manual of Bacterio-
logy. a-Proteobacteria haben unterschiedliche Er-
ndhrungsstrategien entwickelt: Sie konnen von toter
organischer Substanz, symbiontisch oder parasitisch
leben. Zu den a-Proteobacteria zidhlen auch Rhi-
zobien, die in Symbiose mit Leguminosen Stick-
stoff fixieren konnen. f3- und y-Proteobacteria (z. B.
Burkholderia und Azoarcus) nutzen leicht verfiigba-
re Pflanzenexsudate in der Rhizosphire von unter-
schiedlichen Pflanzen. Unterschiedliche Nitrifizierer,
Denitrifizierer und Xenobiotika abbauende Mikroor-
ganismen werden ebenfalls zu den f-Proteobacteria
gezihlt. Viele sulfat-reduzierende Mikroorganismen
gehoren zu der Subklasse der §-Proteobacteria. Fir-
micutes sind grampositive Bakterien, die durch ei-
nen geringen Gehalt an Nukleinbasen Guanin und
Cytosin gekennzeichnet sind. Sie bilden Endosporen
und koénnen deswegen sehr lange in Béden tiberdau-
ern. Actinobacteria (z. B. Streptomyces) wachsen nur
sehr langsam im Boden und nutzen eine Vielzahl
schwer abbaubarer organischer Verbindungen als
Nahrungsquelle. Cyanobacteria sind photoautotro-
phe, gramnegative, ein- bis vielzellige Eubakterien.
Cyanobacteria nutzen fiir ihre Photosynthese einen
grofleren Bereich des Lichtspektrums als Pflanzen
und konnen deswegen auch Schwachlichtbereiche
(z. B. Unterseite von Steinen) erfolgreich besiedeln.
Neben Chlorophyll verwenden sie unterschiedliche
Phycobiline als akzessorische Pigmente der Photo-
synthese. Viele Cyanobakterien wandeln in speziel-
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Abb. 4.1-4 GroBenvergleich von Mikroorganismen, Bodenporen und PartikelgroBen (nach MAIER et al., 2000).
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Abb. 4.1-5 Vergleich der Zellwandstruktur von gramnegativen und grampositiven Mikroorganismen (nach MAIER
et al., 2000).
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len Zellen (Heterozysten) molekularen Stickstoff in
Ammonium (Stickstofffixierung) um.

Mit Hilfe von molekularbiologischen Metho-
den wurden weitere Bodenmikroorganismen ent-
deckt, die jedoch in den meisten Fillen bisher noch
nicht kultivierbar sind. Eine besondere 6kologische
Bedeutung besitzen wahrscheinlich Vertreter der
Gruppe der Acidobacteria, die in fast allen terrestri-
schen Habitaten nachgewiesen wurden.

Archaeen (Archaea) unterscheiden sich von
den anderen Dominen besonders durch den Auf-
bau ihrer Zellwinde und Plasmamembranen: Die
Zellwinde von Archaeen enthalten kein Murein
(Peptidoglykan), die Plasmamembranen besitzen
keine esthergebundenen Lipide; sie enthalten dage-
gen ethergekoppelte Lipide sowie komplexe RNA-
Polymerasen. Archaeen sind gegen Zellwandanti-
biotika resistent. Die Bedeutung der Archaeen in
terrestrischen Okosystemen ist sehr viel grofler
als angenommen. Zunichst hatte man Archaeen
hauptsichlich an Extremstandorten (z. B. in heiflen
Quellen, in hoch konzentrierten Salzlosungen, in
sehr saurem oder sehr alkalischem Milieu) nachge-
wiesen. In den letzten Jahren hiufen sich jedoch die
Hinweise, dass Archaeen in den meisten Boden ver-
treten sind und vermutlich eine wichtige Rolle fiir
den Stickstoffkreislauf spielen. Manche Archaeen
bilden das Enzym Ammoniak-Monooxygenase, das
fir die Umwandlung von Nitrat zu Nitrit wihrend
der Nitrifikation notwendig ist. In der Bio- und Na-
notechnologie nutzt man inzwischen Archaeen u. a.
aufgrund ihrer besonderen Oberflachenstrukturen
(S-layer) zur mikrobiellen Erzlaugung, Biogasge-
winnung oder zur Ultrafiltration.

Pilze (Fungi) durchziehen den Boden mit ih-
ren zylindrischen, fadenférmigen Zellen (Hyphen,
Durchmesser 1...10 um). Als Mycel wird die Ge-
samtheit der Hyphen eines Pilzes bezeichnet. Alle
Pilze sind Eukaryoten, deren Zellen bis auf Ausnah-
men eine Zellwand besitzen. Bisher wurden Pilze in
fiinf unterschiedliche Stimme unterteilt: Chytridio-
mycota, Zygomycota, Glomeromycota, Ascomycota
und Basidiomycota. Die Taxonomie der Pilze wird
jedoch zurzeit sehr stark tiberarbeitet; Vertreter der
Zygomycota werden z.B. in Zukunft zu den Glo-
meromycota und unterschiedlichen Substimmen
gestellt. Chytridiomycota bilden bewegliche Zoo-
sporen und kommen im Boden nicht sehr haufig
vor. Zygomycota nutzen leicht verfiigbare Kohlen-
stoffquellen sehr rasch und werden deswegen im
englischen Sprachraum auch als sugar fungi (Zu-
ckerpilze) bezeichnet. Sie produzieren dickwandige
Zygosporen, die nach der Fusion von zwei unter-
schiedlichen Hyphen entstehen. Zygomycota besit-

zen thermophile Vertreter, die bei Temperaturen
bis zu 60 °C wachsen kénnen. Der Stamm der Glo-
meromycota umfasst alle Pilze, die arbuskuldre My-
korrhiza ausbilden (siehe Kap.4.1.4) oder die eine
Symbiose mit Cyanobakterien eingehen. Ascomy-
cota (Schlauchpilze) tragen ihren Namen nach ihrer
Fortpflanzungsstruktur (Ascus = Sporenschlauch).
In diesem Sporenschlauch bilden sich nach der Mei-
ose (Reduktionsteilung) haploide Ascosporen. Viele
Hefe- und Schimmelpilze sowie Speisepilze (z.B.
Morchel, Triiffel) und eine Vielzahl von Pilzen ohne
sexuelle Stadien im Lebenszyklus (Deuteromyco-
ta) werden zu dieser Gruppe gezdhlt. Ascomycota
(z.B. Mucor, Penicillium, Trichoderma und Asper-
gillus) sind in Béden wesentlich an der Streuzerset-
zung beteiligt. Basidiomycota (Basidienpilze) bilden
eine grofle Gruppe unterschiedlicher Pilze, deren
Hyphen durch Septen gegliedert und in einzelne
Kompartimente geteilt sind. Einige Basidiomycota
(Weif3faulepilze) zersetzen Lignin aus abgestorbe-
nem Pflanzenmaterial vollstindig und fithren zur
Weififaule von Holz, bei der Cellulose als weifle
Masse tibrig bleibt. Braunfiulepilze zersetzen aus-
schliefSlich Cellulose und Hemicellulose und hinter-
lassen unterschiedliche Oxidationsprodukte des Lig-
nins, die braun gefarbt sind. Bestimmte Pilze leben
auch von Protozoen und Nematoden; andere sind
Pflanzenpathogene (z.B. Arten der Gattungen Phy-
tophtora, Fusarium, Gaeumannomyces) oder Hyper-
parasiten von pflanzenpathogenen Pilzen (z. B. Tri-
choderma) und sind somit von biotechnologischem
Interesse. Die Peronosporomycetes (Eipilze, frither
Oomycota) sind viel ndher mit Algen verwandt als
mit den Echten Pilzen. Zu den Eipilzen gehoren die
Erreger von zahlreichen Pflanzenkrankheiten, etwa
der Kraut- und Knollenfiule der Kartoffel und die
Falschen Mehltaupilze (Peronosporales). Die taxo-
nomische Stellung der Myxomycota (Schleimpilze)
ist ebenfalls umstritten. Als heterotrophe Organis-
men bilden sie ein Plasmodium (Plasmamasse mit
vielen Zellkernen bzw. améboiden Zellen). Plasmo-
dien konnen sich wie grofle Amoben bewegen und
durch Phagozytose erndhren, aber auch pilzartige
Fruchtkoérper bilden. Die meisten Arten kommen
an verschiedenen Substraten vor (Totholz, Gras,
abgestorbenen Pflanzenteilen und Moos).
Bodenalgen sind hauptsichlich in den obersten
Zentimetern des Bodens aktiv. In der kontinentalen
Antarktis besitzen sie nach dem Abschmelzen des
Schnees eine hohe Bedeutung fir die Humusbil-
dung. Bodenalgen sind eukaryotische Organismen,
die in ihren Zellen Chlorophyll enthalten und als
phototrophe Organismen Licht als Energiequelle
nutzen. Das Artenspektrum der Bodenalgen setzt
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Abb. 4.1-6. Einzellige nicht naher identifizierte Griin-
alge (Radiococcaceae), ein Vertreter der Trebouxiophy-
ceae (Chlorophyta), in Kultur. Die Zellen scheiden ex-
trazellulare polymere Substanzen (EPS) aus, die durch
Zugabe von Tuschepartikeln sichtbar gemacht wurden.
MaBstab: 20 um. Aufnahme: Sammlung von Algenkul-
turen, Universitat Gottingen.

sich aus euterrestrischen und fakultativ terrestri-
schen Vertretern zusammen. Fakultativ terrestrische
Algen sind Bestandteile des Aeroplanktons der Luft,
sie gelangen temporir in die oberste Bodenschicht
und kénnen sich nicht dauerhaft im Boden etablie-
ren. Euterrestrische Algen sind dagegen an das Bo-
denleben optimal angepasst und zeigen eine Stand-
ortspezifitit. Die meisten Bodenalgen gehoren zu
den Griinalgen (Chlorophyta, Streptophyta), Gelb-
griinalgen (Heterokontophyta: Xanthophyceae) oder
Diatomeen (Heterokontophyta: Bacillariophyceae).
Griinalgen und die zu den Bakterien zdhlenden
Cyanobakterien bilden mit bestimmten Ascomyce-
ten Symbiosen, die als Flechten bezeichnet werden.
Bodenalgen scheiden héufig extrazellulare, polymere
Substanzen (EPS) aus, die zur physikalischen Stabi-
lisierung von Boden beitragen. Abb. 4.1-6 zeigt die
weitrdumige Ausscheidung von EPS, die sich durch
Tuschepartikel vom umgrenzenden Medium abhebt.
Verianderungen der Umwelt konnen mit Hilfe von
Monitoring der Bodenalgen nachgewiesen werden.

4.1.2 Bodentiere (Mikro-,
| Meso-, Makro- und Megafauna)

Protozoen sind als einzellige Eukaryoten die kleins-
ten Bodentiere und wichtige Vertreter der Mikro-
fauna. Protozoen haben sich durch die Ausbildung
von Cysten, Ruhestadien (Anabiosis [von griech.

anabiosis = Wiederaufleben]) und Toleranz gegen
hohe CO,-Konzentrationen an den Boden als Le-
bensraum angepasst. Protozoen vermehren sich in
der Regel durch asexuelle Spaltung der Mutterzel-
le in zwei Tochterzellen; sexuelle Vermehrung ist
bei Protozoen selten. Drei Gruppen von Protozo-
en kommen im Boden vor, welche anhand ihrer
Fortbewegung wie folgt eingeteilt werden: Geif3el-
tierchen (Mastigophora), Amdben (Sarcodina)
und Wimpertierchen (Ciliophora) (Abb.4.1-7).
GeifSeltierchen bewegen sich im Bodenwasser mit
ein oder mehreren Geifleln. Phytoflagellaten be-
sitzen Chlorophyll und leben photoautotroph in
den obersten Bodenlagen. Geifeltierchen ernihren
sich hauptsichlich von Bakterien. Eine geringere
Anzahl der Geifleltierchen lebt ausschlieflich pa-
rasitisch oder pathogen. Trichomonas-Arten leben
im Enddarm von Termiten und anderen Insekten.
Unbeschalte Amoben (Amoebina) und beschalte
Amoben (Testacea) bilden formveranderliche Cy-
toplasmafortsitze (Scheinfifichen, Pseudopodien).
Amoben erndhren sich durch Verschlingen parti-
kuldrer Substanzen (Bakterien, Pilze, Algen oder
kleine organische Partikel) (Phagocytose). Wim-
pertierchen besitzen Cilien (Flimmerhirchen), die
zur Fortbewegung und Nahrungsaufnahme dienen.
Man findet standortspezifische Wimpertierchen in
Mull- und Moderhumusformen. Wimpertierchen
sind hdufig Bakterienfresser, einige jedoch auch
Rauber an anderen Protozoa.

Fadenwiirmer (Nematoda) sind Vertreter der
Mikrofauna, da ihr Koérperdurchmesser kleiner als
0,2mm ist. Mit ihrem drehrunden, langen Korper
sind sie an die Lebensbedingungen des Bodens sehr
gut angepasst. Sie leben im diinnen Wasserfilm, um
Bodenaggregate und in der Rhizosphire. Nemato-
den nehmen den Sauerstoff direkt durch ihre Kor-
peroberfliche auf. Die Ausgestaltung des Kopfes der
Tiere ist ein wichtiges taxonomisches Merkmal bei
Nematoden (Abb. 4.1-8): Mit Hilfe eines Mundsta-
chels (Stylet) stechen Nematoden Pflanzenwurzeln
oder Pilzhyphen an. Rauber besitzen Zihne und
Reibeplatten zum Zerkleinern der Nahrung. Bak-
terienfresser haben eine unscheinbare Mundhéhle
und saugen die Nahrung mittels Kontraktion der
Schlundmuskulatur ein. Man unterscheidet freile-
bende und parasitische Nematoden. Ektoparasiten
stechen mit einem kurzen oder langen Stylet Wur-
zelhaare und -zellen an, wandernde Endoparasiten
bewegen sich im Wurzelgewebe, sedentdre Endopa-
rasiten leben stationdr in Wurzelgallen oder Cysten.
Freilebende Nematoden erndhren sich meist von
Bakterien oder Pilzen. Durch die Beweidung von
Bodenmikroorganismen setzen Nematoden Nahr-
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Abb.4.1-7 (a - b) Ciliophora (Photos: (a) Colpoda inflata, Lange ca. 50 um; (b) Pattersoniella vitiphila, Lénge ca.
200 pm); (c) Amobina (Nacktamobe, Mayorella sp., GroBe etwa 40 pm); (d) Testacea (Thekamobe, Euglypha sp.,
Lange ca. 50 um); (Zeichnungen (b) und (c) nach PAUL, 2007; Zeichnungen (a) und (d) sowie Photos (a) bis (d) von

W. FOISSNER, Universitat Salzburg, Osterreich).

stoffe frei und beschleunigen Mineralisationspro-
zesse im Boden.

Gliederfiiler (Arthropoda) zihlen zu der Gro-
Bengruppe der Mesofauna (Abb.4.1-1). Spinnen-
tiere (Arachnida), Krebse (Crustacea), Tausend-
fiiler (Myriapoda) und Insekten (Hexapoda) be-
sitzen eine Chitincuticula, die sie vor Austrocknung
und mechanischer Verletzung schiitzt. Collembolen
(Springschwiénze) und Acari (Milben) sind beson-
ders hidufig vorkommende Vertreter der Mikro-
arthropoden von Boden.

Springschwinze (Collembola) sind fliigellose,
grabunfihige Tiere, die Hohlraume des Bodens als
Lebensraum nutzen. Epedaphische Formen leben
auf der Boden- und Schneeoberfliche. Starke Pig-
mentierung und Behaarung schiitzen sie vor der
UV-Strahlung, lange Antennen dienen u. a. zur Ge-
ruchswahrnehmung, die gut ausgebildete Sprungga-
bel (Furca) nutzen sie zur Flucht vor Feinden. Die
hemiedaphischen Arten besiedeln die Streu und

die obersten Bodenlagen. In tiefer gelegenen Lagen
des Bodens findet man euedaphisch lebende Arten.
Dieser Lebensformtyp ist durch Gréflenreduktion,
Verkiirzung der Extremititen, Riickbildung der Au-
gen und eine fehlende Pigmentierung gekennzeich-
net. Collembolen erndhren sich meist von Pilzen
und Bakterien oder von abgestorbenen Pflanzentei-
len, Aas und Kotballen grofierer Tiere. Riuberisch
lebende Collembolen ernihren sich mit ihren rit-
zenden Mundwerkzeugen von Ridertierchen, Bar-
tierchen, Nematoden oder sogar von Eiern anderer
Springschwinze.

Die arten- und individuenreiche Gruppe der
Milben (Acari) nutzt — wie die Collembolen - eben-
falls die Hohlrdume des Bodens als Lebensraum. Da
sie grabunfihig sind, kénnen sie ihren Lebensraum
nicht erweitern. Milben besitzen als Spinnentie-
re vier Laufbeinpaare und verwenden ihre Mund-
werkzeuge zur Zerkleinerung der Nahrung oder
zum Anstechen und Saugen von Pflanzensiften. Die
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Atmung erfolgt bei weichhiutigen Milben durch
die Haut und bei Tieren mit einer Cuticula durch
Rohrentracheen. Bei Tracheen handelt es sich um
Luftkanile, die sich durch den Korper ziehen und
an einigen Stellen durch so genannte Stigmata nach
auflen miinden. Die Lage der Stigmen (Atmungsoft-
nungen) ist ein wichtiges taxonomisches Merkmal
(Abb. 4.1-9): Die weichhdutigen Astigmaten (As-
tigmatae) atmen iiber die Haut und besitzen keine
Stigmen. Prostigmaten (Prostigmatae) tragen ein
Paar Stigmen nahe des Kopfes und Raubmilben
(Mesostigmatae) iiber den Hiiften der Laufbeine.
Hornmilben (Cryptostigmata) haben mehrere,

Abb.4.1-8 An der Kopfstruktur unterschiedlicher Ne-
matoden kann man ihre Erndhrungsweise erkennen: (a)
Bakterienfresser strudeln ihre Nahrung mit Fortsatzen
am Kopf in den Mund (z.B. Acrobeles sp.), (b) Stylets
werden zum Anstechen von Wurzeln und Pilzhyphen ver-
wendet (z. B. Tylenchid sp.), (c) Reibplatten ermdglichen
die Zerkleinerung der Nahrung von rauberischen Arten
(z.B. Mononchus sp.) (Zeichnungen nach COLEMAN &
CROSSLEY, 1996, Photos nach EISENBACK & ZUNKE, 2000).

Abb. 4.1-9 Typische Vertreter der Acari (Milben), die
durch unterschiedliche Lage ihrer Atmungsoffnungen
(Stigmen) gekennzeichnet sind: (a) prostigmat (Labi-
dostommatidae, Prostigmata), (b) mesostigmat (Me-
sostigmata) und (c) cryptostigmat (Carabodes ornatus,

Orbatida); [rasterelektronenmikroskopische Aufnah-
men von: SUE LINDSAY (a), VALERIE BEHAN-PELLETIER (b)
und KATJA DOMES & MARK MARAUN (c)]; (Zeichnungen
modifiziert nach Gisl et al., 1997).
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verborgene Stigmen, die tiber den Korper verteilt
sind. Die Hornmilben leben in der Streu und den
obersten Bodenlagen. Sie erndhren sich von leben-
den Pflanzenteilen (makrophytophag), als Weide-
ginger von Mikroorganismen (mikrophytophag),
von Nematoden (zoophag), Kotballen anderer Tie-
re (koprophag) oder von Aas (nekrophag).

Webspinnen (Araneae) sind Vertreter der Mak-
rofauna, die nach den Milben zu der artenreichsten
Ordnung der Spinnentiere zahlen. Sie leben an der
Bodenoberfliche und ernéhren sich von z.B. Mil-
ben, Springschwinzen, Ameisen, die sie zunéichst
mit Verdauungssekret einspeicheln und anschlie-
flend aussaugen. Die Weberknechte (Opiliones)
sind meist nachtaktive Riuber; sie konnen leicht an
ihren vier Beinpaaren, deren Linge ihren Korper-
durchmesser bei weitem {iberragt, erkannt werden.

Asseln (Isopoda) sind die einzigen Krebstiere,
die sich an das Landleben angepasst haben. An ihre
urspriingliche aquatische Lebensweise erinnert das
Vorkommen von Kiemen bei verschiedenen Land-
asseln. Andere Asseln (z.B. Mauerassel, Oniscus
asellus) haben jedoch ein Tracheensystem zur At-
mung entwickelt. Asseln bevorzugen feuchte Stand-
orte und tragen durch ihre Erndhrung von Pflan-
zenmaterial (Fensterfrass) zur Primérzersetzung der
Streu bei.

Enchytraeidae stellen eine kleine Familie der
Wenigborster (Oligochaeta) dar; gemeinsam mit
den Regenwiirmern gehoren sie zu dem Stamm

der Annelida (Ringelwiirmer). Enchytraeiden treten
global in subarktischen bis tropischen Regionen
auf. Besonders hohe Populationsdichten treten vor
allem in Boden mit niedrigem pH-Wert auf, in de-
nen Regenwiirmer nicht leben. Enchytraeiden sind
farblose und fast durchsichtige, 1...50mm lange
Wiirmer. Die Diversitit von Enchytraeiden ist sehr
viel geringer als die der Milben oder Collembolen.
Enchytraeiden erndhren sich vor allem von Bakte-
rien und Pilzen, die sie gemeinsam mit partikuldrer
organischer Substanz aufnehmen. Man nimmt an,
dass Enchytraeiden durch selektiven Fraf} die Ge-
meinschaftsstruktur von Bodenmikroorganismen
beeinflussen kénnen. Der Kot von Enchytraeiden
tragt zur Stabilisierung des Gefiiges bei.
Regenwiirmer (Lumbricidae) sind wichtige
Vertreter der Makro- und Megafauna, die mit Aus-
nahme der Antarktis auf allen Kontinenten vorkom-
men. Hohe Abundanz von Regenwiirmern findet
man in Wald- und Griinlandboden der gemiafligten
und tropischen Breiten. Besonders trockene oder
kalte Regionen (z.B. Wiisten, Tundren, polare Re-
gionen) werden von Regenwiirmern kaum besie-
delt. Nach ihrer Lebensform unterscheidet man drei
unterschiedliche Typen (Tabelle 4.1-1): Epigéische
Formen (z.B. Lumbricus rubellus) leben vorwie-
gend in der Humusauflage und in Anhiufungen
organischer Substanzen (Kompost, zersetzendes
Holz). Die vergleichsweise kleinen Regenwiirmer
sind durch starke Pigmentierung vor der UV-Strah-

Tab.4.1.-1 Lebensformen und Merkmale von Regenwirmern, die in Mitteleuropa leben (nach STAHR et al., 2008).

Streuformen
epigdisch

Lebensform/
Merkmal

Pigmentierung einheitlich braun-rot

GroBe 10...30 mm

Grabmuskulatur verkiimmert

Mineralbodenformen
endogaisch

Tiefgraber
anozisch

braun (Vorderriicken
schwarzlich-rotbraun)

ohne Pigmentierung

Nahrungsaufnahme an der Bodenoberflache
Darmpassage langsam

Atmung intensiv

Lichtscheu schwach

Gefahrdung durch Rauber sehr groB

Uberdauerung ungiinstiger
Perioden

Enzystierung im Kokon

200...450 mm 10...150 mm
stark entwickelt entwickelt
an der Bodenoberflache im Boden
variabel schnell
mittel schwach
maBig stark

gering (Riickzug in Gange schwach

moglich)

Diapause oder keine
Ruhestadien

oft Quieszenz
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lung des Lichts geschiitzt. Andzische Formen (z. B.
Lumbricus terrestris) legen tiefgehende Gangsyste-
me an und kommen zur Nahrungsaufnahme an
die Bodenoberfliche. Sie flichen bei beginnender
Austrocknung in tiefere Bodenlagen. Endogiische
Formen (z.B. Aporrectodea caliginosa) leben im
Mineralboden und bilden Gangsysteme in einer
Tiefe von ca. 30...50cm. Sie erndhren sich von
organischen Partikeln, die sie gemeinsam mit dem
Boden aufnehmen. Bei Austrocknung rollen sie sich
zusammen, um den Wasserverlust zu minimieren.
Sie kommen ebenso wie die Tiefgraber nicht in Mit-
tel- und Grobsand- sowie in Kiesbdden vor.

Die kleinste Regenwurmart ist weniger als 20 mm
lang; Riesenregenwiirmer, die in Australien (z.B.
Megascolides australis) leben, werden bis zu 3 Meter
lang. Regenwiirmer besitzen bis zu 160 Segmen-
te, die jeweils mit kleinen Borsten versehen sind.
Die Borsten aus Chitin und Proteinen dienen wah-
rend der Fortbewegung zur Verankerung an der
Oberfliche der Réhren. Abwechselnde Kontrakti-
onen der Ring- und Langsmuskulatur ermdglichen
den Regenwiirmern, sich vorwirts und riickwiérts
kriechend zu bewegen. Als Bohrgriber nutzen die
Regenwiirmer die peristaltische Bewegung des
Hautmuskelschlauches, um ihren Lebensraum zu er-
weitern. Die Korperfliissigkeit wirkt dabei als Anta-
gonist zur Muskulatur und erfiillt die Funktion eines
Skeletts (Hydroskelett). Treffen Regenwiirmer auf
Hindernisse, die sie nicht zur Seite schieben kénnen,
werden diese mit Sekret befeuchtet und anschlie-
flend aufgefressen. Regenwiirmer atmen durch ihre
Haut, die {iber Schleimzellen feucht gehalten werden
muss. Grofe Regenwurmarten besitzen Himoglobin
zum Transport des Sauerstoffes innerhalb der Tiere.
Regenwiirmer sind zwittrige Tiere, die sich durch
Samenaustausch zweier Partner fortpflanzen. Aus
den befruchteten Eiern im Kokon entwickeln sich
Larven, die in wenigen Wochen zu adulten Tieren
heranwachsen. Regenwiirmer iiberdauern den Win-
ter in einem Ruhestadium (Quieszenz), das durch
tiefe Temperaturen ausgelost wird.

Ameisen (Formicidae) sind wichtige Vertreter
der Makrofauna, die mit iiber 12.000 Arten nahezu
weltweit zu finden sind; in Europa kommen ca. 180
Arten vor. In Island, der Antarktis und in Teilen von
Polynesien konnten bisher keine Ameisen nachge-
wiesen werden. In Regenwildern Amazoniens be-
tragt die Biomasse von Ameisen und Termiten ein
Drittel der gesamten tierischen Biomasse. Ameisen
gehéren zu den Insekten, die Staaten bilden und
die durch ihre Bauten lokal das Gefiige des Bodens
stark verdndern und durch intensive Umsetzungen
den Boden stark erwirmen. Viele Ameisen leben

rauberisch von anderen Insekten (z.B. die Rote
Waldameise der Gattung Formica).

Termiten (Isoptera) sind besonders zahlreich
in Afrika und Amerika vertreten. In Mitteleuro-
pa kommen sie mit wenigen Ausnahmen (einge-
schleppte Arten) nicht vor. Termiten sind teilweise
staatenbildende Insekten; sie verindern durch ihre
unterschiedlichen Bauten (z.B. Termitenhiigel und
Erdnester) das Bodengefiige. Termiten haben in den
Subtropen (Savannen) dhnliche Funktionen wie Re-
genwiirmer in gemafligten Breiten. Niedere Termi-
ten konnen nur in Symbiose mit Mikroorganismen,
die in ihrem Enddarm leben, Holz abbauen. Die
Mikrosymbioten (Flagellaten und Bakterien) sind
in der Lage, im Enddarm die enzymatische Spaltung
der einzelnen Holzbestandteile zu katalysieren. Als
Produkte des Abbaus werden Kohlendioxid, Was-
serstoff und Methan freigesetzt. Hohere Termiten
ernihren sich von Humus oder von Pilzen, die sie
auf Substraten (z.B. Holz, Cellulose) in ihrem un-
terirdischen Bau ziichten. Manche Termiten (z.B.
Mastotermes) besitzen symbiotisch lebende Bakteri-
en in ihrem Darm, die N, fixieren kénnen.

Sauger (Mammalia) leben entweder periodisch
(z. B. Miuse, Hamster, Kaninchen, Dachs, Fuchs, so-
wie in Steppenbdden Ziesel und Erdhérnchen) oder
permanent (z. B. Maulwurf) im Boden und durch-
mischen ihn durch ihre Wiihltitigkeit. Der Europé-
ische Maulwurf (Talpa europaea) lebt hauptséichlich
in nicht zu trockenen Wiesen, Wildern und Kul-
turlandschaften der gemafligten Regionen; er fehlt
in den kiihleren Gebieten Eurasiens ebenso wie im
Mittelmeerraum. In der kontinentalen und mariti-
men Antarktis tragen Pinguine durch den Bau von
Bodenhohlen aus Steinen und Kot sehr stark zur
Bodenbildung bei.

4.1.3 Anzahl und Biomasse
I der Bodenorganismen

Abundanz von Organismen

Bodenorganismen verschiedener Grofenklassen
sind in unterschiedlicher Anzahl im Boden ver-
treten. Generell gilt, dass Bodenmikroorganismen
gegeniiber grofleren Bodenlebewesen zahlenmai-
Rig dominieren. Eine Ubersicht iiber die Abun-
danz (Anzahl der Individuen einer Art, bezogen auf
eine bestimmte Flichen- oder Volumeneinheit) und
Biomasse der wichtigsten Bodenorganismen in Bo-
den Mittel- und Nordeuropas ist aus Tabelle 4.1-2
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Tab. 4.1-2 Mittlere (m) und hohe (h) Anzahl sowie Lebendmasse der wichtigsten Bodenorganismen in Boden

Mittel- und Nordeuropas (nach DUNGER, 1983).

Gruppe Anzahl der Individuen pro m? Masse (g m?)

m h m h
Mikroflora
Bakterien 101 1016 100 700
Actinobakterien 1013 101° 100 500
Pilze 1@ 104 100 103
Algen 108 10" 20 150
Mikrofauna (0,002...0,2 mm)
GeiBeltiere 108 1010
WurzelfiiBer 107 1010 5 150
Wimpertiere 10¢ 108
Fadenwiirmer 108 108 5 50
Mesofauna (0,2...2 mm)
Rédertiere 104 108 0,01 0,3
Bartierchen 108 10° 0,01 0,5
Milben 7 x 10* 4 x 105 0,6 4
Springschwénze 5 x 104 4 x10° 0,5 4
Makrofauna (2...20 mm)
Enchytrden 3x10% 3x 105 5 50
Schnecken 50 108 1 30
Spinnen 50 200 0,2 1
Asseln 30 200 0,4 1,5
DoppelfiiBer 100 500 4 10
tbr. VielfiiBer 130 2x 108 0,5 )
Kafer m. Larven 100 600 1,5 20
Zweifltiglerlarven 100 103 1 15
tibr. Insekten 150 15 x 103 1 15
Megafauna (20...200 mm)
Regenwiirmer 100 500 30 200
Wirbeltiere 0,01 0,1 0,1 10

ersichtlich. Ein Standort bietet jedoch nicht fiir
alle Organismengruppen gleichzeitig optimale Le-
bensbedingungen. Minimalwerte liegen bei den
Mikroorganismen um mehrere Zehnerpotenzen
niedriger als die angegebenen mittleren Werte,
wihrend einzelne Gruppen der Makro- und Me-
gafauna vollig fehlen konnen. Die Leistungsfi-

higkeit einzelner Tiergruppen kann anhand ihrer
Atmungsraten verglichen werden (Abb.4.1-10).
Bodenmikroorganismen besitzen mit 91% den
hochsten Anteil an der Gesamtrespiration eines
Okosystems. Innerhalb der Bodentiere tragen die
kleinsten Bodentiere (Protozoen) am meisten zur
Gesamtrespiration bei.
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Ein wichtiges Kriterium zur Charakterisierung
der Menge an Bodenmikroorganismen ist deren
Kohlenstoffgehalt. Mit Hilfe der Fumigation-Ex-
traktions-Methode (sieche Kap.4.5.1) werden ca.
100...1000 ug Cg™! Boden fiir landwirtschaftlich
genutzte Béden und ca. 500...10.000 pgC g™ Bo-

den fiir Waldboden angegeben (Tabelle 4.1-3). Die
mikrobielle Biomasse nimmt innerhalb eines Bo-
denprofils ab. Die héchste Menge an Kohlenstoff,
die durch Mikroorganismen gespeichert wird, fin-
det man in Streuauflagen von Waldboden und in
den obersten Zentimetern von Griinlandbdden. Der

. Atmung % Biomasse Atmung %
% (279gTSm?)
100
Wl oo | Arthropoden
Arthropoden 16
80 31
60
Mikroflora
91
40 Protozoen
Abb.4.1.-10 o9
Mittlere Biomasse und 20 Protozoen
Atmung von Bodenorganismen. 31
TS: Trockensubvstanz (nach
WEAVER et al., 1994). 0

Tab. 4.1-3 Mikrobielle Biomasse und organische Substanz von Béden unterschiedlicher Okosysteme. Die
Bestimmung erfolgte mittels der Fumigations-Extraktions-Methode oder mittels substratinduzierter Respiration

(nach KANDELER et al., 2005).

Okosystem Horizont
(cm)
Ackerbdden 0..5
0...20
Griinland Streuauflage
0...10
10...20

Walder, gemaBigtes Klima Streuauflage

0...10
10...20
Walder, subtropisches Klima 0...10
10...20
Wialder, tropisches Klima 0...10
Tundra 0...5
alpine Wiesen 0...10

Walder, boreales Klima Streuauflage

Crnic Corg

(vg &™) (%)
250...1080 3,0...6,0
70...7202 1,0...3,8
9650 2,1
2670 2,9
1120 1,9
10830 2,3
1670 2,1

730 1,8
330...1090 0,9...1,8
200...790 0,7...1,3
210...490 2,1...3,4
2990...13900 2,1...3,6
1000...2750 1,7...2,8
2500...6000 nicht bestimmt

aBestimmung der mikrobiellen Biomasse mittels substratinduzierter Respiration
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prozentuale Anteil des mikrobiellen Kohlenstoffs
an der Gesamtmenge an organischer Substanz ei-
nes Bodens ist fir alle Boden in einem dhnlichen
Bereich: 0,9...6,0 % (Mittelwerte 2...3 %). RAUBUCH
& JOERGENSEN (2002) haben fiir einen Waldboden
errechnet, dass der Kohlenstofffluss durch die mik-
robielle Biomasse ca. 540 kg™ ha™ta™! betrigt.

Raumliche und zeitliche Variabilitat
von Bodenorganismen

Nahrungsangebot, Temperatur und Bodenfeuchte
sind wichtige Faktoren, die die rdumliche und zeit-
liche Variabilitit von Bodenorganismen bestimmen.
Die N-Mineralisation zeigte z.B. in einer Steppe
einen stirker ausgeprigten Tiefengradient als zwei
unterschiedliche Bodenenzyme, die eine wichtige
Rolle im C- und P-Kreislauf spielen (Abb.4.1-11).
Wie stark der Tiefengradient ausgeprégt ist, hangt
von der Verteilung der Nahrungsressourcen und
weiteren Anspriichen der Bodenorganismen an ihre
Umwelt ab. Die Verteilung der Wurzeln im Bo-
denprofil gibt einen ersten Anhaltspunkt iiber die
Hauptaktivititszone der Bodenorganismen. Werden
organische Substanzen als geloste organische Sub-
stanzen (DOM: dissolved organic matter), Kolloide
oder als Partikel in tiefere Bodenlagen transportiert,
werden sie von heterotrophen Bodenmikroorganis-
men unter aeroben oder anaeroben Bedingungen
als Kohlenstoff- und Energiequelle genutzt. Die
mikrobielle Besiedlung tieferer Bodenlagen erfolgt
entweder durch aktiven oder passiven Transport
der Organismen (Abb. 4.1-12). Bewegliche Boden-
mikroorganismen nutzen ihre Geifleln, um ihre
Nahrungsquellen zu erreichen; Bodenmikroorga-
nismen ohne Geifleln werden passiv durch Diffu-
sion und Konvektion innerhalb des Bodenprofils
transportiert. Tiefere Bodenlagen bieten zusitzlich
Bodentieren Riickzugsmoglichkeiten bei schlechten
Witterungsbedingungen (Trockenheit, Kilte).

Die rdumliche Verteilung von Bodenorganismen
innerhalb einer Fliche wird ebenfalls von Nah-
rungsangebot und mikroklimatischen Verhiltnissen
bestimmt. Geostatistische Verfahren haben gezeigt,
dass der Abstand zwischen zwei Pflanzen in Acker-
und Waldboden das Vorkommen von Bodenmik-
roorganismen beeinflusst. Auf der regionalen und
globalen Skala untersuchen Biogeographen Vertei-
lungsmuster von Bodenorganismen. Bisher nimmt
man nach einer Idee des Mikrobiologen MARTINUS
BEIJERINK an, dass viele Bodenmikroorganismen
ubiquitir sind und dass die Umweltbedingungen
dartiber entscheiden, welche Mikroorganismen sich
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Abb.4.1-11 N-Mineralisation, Invertase- und alka-
lische Phosphataseaktivitat in unterschiedlichen Bo-
dentiefen einer Steppe (Schwarzerde, Colorado). Die
Ergebnisse der tieferen Bodenlagen wurden als pro-
zentuelle Abweichung der Ergebnisse der obersten Bo-
denlage (0...5 cm) angegeben. (30,2 ug NH;-N g1 7d-":
100% der N-Mineralisation; 3,8 mgGlukoseg'3h":
100 % Invertaseaktivitdt, 0,7 mg Phenolg™"'3h-": 100%
alkalische Phosphataseaktivitat; der pH-Wert (H,0) des
Oberbodens ist 7,2 und der Gehalt an organischer Sub-
stanz 0,89 %) (nach KANDELER et al., 2006).

aktive Bewegung

O

. . Konvektion
Diffusion
Diffusionsschicht
Y Oberflache
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Abb. 4.1-12 Aktiver und passiver Transport von Bak-
terien zu einer organo-mineralischen Oberflache (nach
MAIER et al., 2000).

etablieren konnen (everything is everywhere, the en-
vironment selects). Die globale Verbreitung von Bo-
denmikroorganismen erfolgt tiber unterschiedliche
Transportmechanismen (Wassertransport durch
Fliisse, Grundwasser und Ozeane; Transport durch
die Luft durch Staubpartikel und Aerosole; Trans-
port durch Tiere und Menschen). Selbst in sehr ent-
legenen Gebieten (wie z. B. in der Antarktis) werden
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hauptsichlich Mikroorganismen nachgewiesen, die
bereits aus anderen Regionen bekannt sind. Neue
molekulare Methoden haben jedoch gezeigt, dass
es Bodenmikroorganismen gibt, die nur lokal vor-
kommen (endemische Bodenmikroorganismen).
Intraspezifische Anspriiche an Wachstumstempe-
ratur, pH-Wert und Substratkonzentration (NH})
bestimmen z. B. die Dominanz von Nitrifikanten in
verschiedenen Okosystemen. Penicillium tritt hiufig
in gemifligten und kalten Regionen auf, wihrend
Aspergillus in wirmeren Regionen dominiert.

Die zeitliche Variabilitit der Abundanz und Ak-
tivitit von Bodenmikroorganismen unterscheidet
sich regional (Abb.4.1-13). In einem Griinland der
gemafligten Zone limitiert niedrige Temperatur im
Winter und phasenweise geringe Bodenfeuchte im
Sommer die Aktivitit von Bodenmikroorganismen.
Trockenheit ist die Ursache fiir die geringe Aktivitét
von Bodenorganismen in der tropischen Savanne
im Winter. Im tropischen Regenwald fithren kon-
stante Temperatur- und Feuchtigkeitsbedingungen
zu einem dhnlich raschen Abbau von organischen
Verbindungen wihrend des ganzen Jahres. Auf diese
Weise weicht die Zusammensetzung verschiedener
Biomtypen (Grofllebensraume der Biosphire) von-
einander ab. Die Boden der Tundra und der Wiiste
enthalten nur wenige Organismen, weil es an Nah-
rung und Wirme bzw. Wasser mangelt. Die Zusam-
mensetzung der Arten ist ebenfalls vom Klima ab-
hingig: In den Tropen und Subtropen fehlen z. B. die

Grinland,
gemaiigtes Klima

—_—

m
—_—
T

Bodenatmung
Bodenatmung

Savanne,
tropisches Klima

groflen Regenwurmarten (z. B. Lumbriciden). Trotz
hoher Abundanz kleinerer Regenwurmarten ist die
Biomasse in Regenwaldboden deswegen gering.

4.1.4 Bodenorganismen als
| Lebensgemeinschaft

Wechselbeziehungen zwischen Boden-
organismen

Die Gesamtheit aller Bodenorganismen eines
Standorts bildet eine Lebensgemeinschaft oder
Biozonose; sie setzt sich aus einzelnen Populatio-
nen unterschiedlicher Arten zusammen. Die Zu-
sammensetzung der Lebensgemeinschaft wird von
den 6kologischen Lebens- und Habitatbedingungen
bestimmt. Quantitit und Qualitit der Lebensge-
meinschaft unterscheiden sich in Abhingigkeit von
Klima, Relief, Vegetation, Bodenform, Bodentiefe
und Jahreszeit. Innerhalb einer Lebensgemeinschaft
bestimmen die Diversitidt (Anzahl der unterschied-
lichen Arten), die Abundanz und die Trophie (Er-
nihrungsweise), welche Organismen dominieren
oder verdrangt werden und wie grof8 die Intensitdt
der Wechselwirkung zweier Populationen ist. In der
losen Lebensgemeinschaft nutzen beide Partner die-
selben Nahrungsressourcen, ohne direkten Kontakt

Regenwald,
tropisches Klima

-n
—_—

Bodenatmung

Abb.4.1-13 Der Einfluss der Jahreszeiten der Nordhalbkugel auf die Respiration von Bdden unterschiedlicher
Okologischer Zonen. (T: Temperatur als limitierender Faktor, F: Bodenfeuchtigkeit als limitierender Faktor) (nach

WooD, 1995).
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zu haben; sie konnen sich dabei indifferent (Neu-
tralismus) verhalten oder miteinander konkurrie-
ren (Konkurrenzausschluss). Die Hemmung eines
Partners kann durch Ausscheidung von Hemm-
stoffen erfolgen (Amensalismus); antibiotische
Hemmung erfolgt zwischen Mikroorganismen und
allelopathische Hemmungen zwischen Pflanzen.
Bodenorganismen fordern sich jedoch auch ge-
genseitig: Bodenorganismen kénnen Substrate auf-
schlielen, die anschlieffend von anderen Organis-
men genutzt werden (Metabiose, z.B. Streuabbau
oder Nitrifikation). Ein Ausfall spezieller Tierarten
oder Organismengruppen kann deswegen unter-
schiedliche Stoffwechselwege eines Okosystems er-
heblich storen.

Eine hohere Intensitit der Wechselwirkung fin-
det man bei Organismen, die pflanzliche und tie-
rische Oberflichen besiedeln (Epibiose) und auf
diese Weise Exsudate des Partners nutzen. Parasi-
ten schadigen ihren Partner u.a. durch Entzug von

Nihrstoffen (z.B. pflanzenparasitische Nemato-
den). Bei Symbiose treten beide Partner in eine sehr
intensive raumliche und ernahrungsphysiologische
Wechselbeziehung ein. Symbiosen (stickstofffixie-
rende Bakterien, mykorrhizabildende Pilze) werden
unter Kap. 9.6.1.1 naher erldutert; einige Symbiosen
zwischen Mikroorganismen und Tieren wurden be-
reits unter Kap 4.1.2 beschrieben.

Wechselwirkung zwischen Boden-
mikroorganismen und Pflanzen in der
Rhizosphiare

Die Rhizosphire ist als wurzelnaher Bereich de-
finiert, in dem der Stoffwechsel der Pflanzen Bo-
denmikroorganismen und deren Aktivititen mo-
difiziert (Abb.4.1-14). Die direkte Umgebung der
Pflanzenwurzeln ist ein bevorzugtes Mikrohabitat
fur Bodenmikroorganismen und verschiedene Bo-

Mikrobielle Wechselwirkungen in der Rhizosphire
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Abb.4.1-14 Mikrobielle Wechselwirkungen in der Rhizosphare. PGPB (extracellular plant-growth promoting bacte-
ria: extrazellulare wachstumsfordernde Mikroorganismen) (BRIMECOMBE et al., 2007).
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dentiere. Bodenorganismen konnen in dem wur-
zelnahen Raum (Rhizosphire), an der Oberfliche
von Wurzeln (Rhizoplane) und im Wurzelgewebe
(endophytisches Habitat) leben. Mikroorganismen
der Rhizoplane heften sich durch Adsorption und/
oder durch die Ausbildung von Fimbrien (haar-
dhnliches Anhangsgebilde) unterschiedlich stark an
die Oberfliche der Wurzel an. Rhizobakterien, die
die stirkste Assoziation mit den Pflanzen ausbilden
und die in den Pflanzenwurzeln leben, werden als
Endophyten bezeichnet.

Wurzeln geben aktiv oder passiv unterschiedli-
che fliichtige, 1osliche und partikuldre Materialien
als Wurzelexsudate ab (Abb.4.1-14). Die Abgabe
von Zuckern, Aminosduren und organischen Siu-
ren stimuliert das Wachstum von Bodenmikroor-
ganismen, die mit raschem Wachstum auf leicht-
verfiigbare Nahrsubstrate reagieren. Pflanzen geben
jedoch auch Wachstumsfaktoren und Signalverbin-
dungen, die zur Zellkommunikation dienen, in die
Rhizosphire ab. Organische Verbindungen gelan-
gen nicht nur als Wurzelexsudate, sondern auch als
Mucilate (héhermolekulare Substanzen von Rand-
zellen der Wurzeln) und Lysate (hohermolekulare
Substanzen, die durch Autolyse oder mikrobiellen
Abbau von alten Wurzelzellen freigesetzt werden)
in den Boden. Die Zusammensetzung der mik-
robiellen Lebensgemeinschaft in der Rhizosphire
wird von der Pflanzenart, ihrer Wurzelausbreitung
und ihren Wurzelausscheidungen bestimmt. Unter-
schiedliche mikrobielle Wechselwirkungen werden
in Abb.4.1-14 dargestellt. Die Lebewesen in der
Rhizosphire konkurrieren einerseits mit der Pflanze
um Nihrstoffe und Sauerstoff, kénnen andererseits
aber auch Nahrstoffe freisetzen und den Pflanzen
zugingig machen. Pathogene Organismen miissen
sich in der Rhizosphére zunichst etablieren, bevor
sie in die Wurzel eindringen konnen. Sie kénnen
durch dort lebende Organismen gehemmt oder ge-
legentlich auch gefordert werden. Die Zellwdnde
von pathogenen Pilzen kénnen zum Beispiel durch
Chitinasen, die durch Rhizobien ausgeschieden
werden, aufgel6st werden (Bespiel fiir Parasitismus).
Unterschiedliche Pseudomonaden kénnen durch
bessere Nahrstoffaneignung die konkurrenzschwi-
cheren pathogenen Mikroorganismen zuriickdrin-
gen. Generell sind wachstumsférdernde Mikroor-
ganismen (plant growth promoting bacteria, PGPB)
in der Rhizosphire Bakterien, die die Pflanzen di-
rekt oder indirekt in ihrem Wachstum stimulieren.
PGPB produzieren z.B. wachstumsstimulierende
Phytohormone oder Verbindungen (Siderophore),
welche die Néhrstoffaufnahme von Pflanzen verbes-
sern. Diese Mikroorganismen erhohen die Resistenz

der Pflanzen gegeniiber Pathogenen oder abioti-
schen Stressoren (z.B. Frost) und modulieren die
Konzentration von Pflanzensignalen (z. B. Ethylen).
Die Rhizosphire bietet auch unterschiedlichen Bo-
dentieren (z.B. Protozoen, Nematoden) einen ide-
alen Lebensraum.

Symbiosen zwischen Mikroorganismen
und Pflanzen

Unterschiedliche mutualistische Symbiosen be-
zeichnen Wechselbeziehungen zwischen zwei Or-
ganismen, aus denen beide Partner Nutzen ziehen
(Tabelle 4.1-4). Einige stickstofffixierende Bakte-
rien bilden mit Pflanzen symbiotische Lebensge-
meinschaften, wobei die Pflanzen den Bakterien
Kohlenstoff- und Energiequellen und die Bakterien
den Pflanzen Stickstoff liefern. Die Symbiose zwi-
schen Wurzelknollchenbakterien mit Leguminosen
ist besonders gut untersucht, da die Stickstofffixie-
rung fir Pflanzen wie Sojabohnen, Klee, Luzerne
und Erbsen eine besondere praktische Bedeutung
besitzt. Nach der Wirtsspezifitit und der Auspra-
gung der Knoéllchen unterscheidet man Rhizobium,
Bradyrhizobium, Sinorhizobium, Mesorhizobium
und Azorhizobium. Knéllchen werden auf folgen-
de Weise gebildet: Freilebende Rhizobien werden
chemotaktisch durch art- oder gattungsspezifische
Signalstoffe der Pflanze (z.B. bestimmte Flavon-
oide wie Luteolin und Genistin) angelockt und
vermehren sich an der Wurzeloberfliche. Die Rhi-
zobienzellen dringen in Haarwurzelzellen ein und
induzieren die Bildung eines Infektionsschlauchs
durch die Pflanze. Die Bakterien vermehren sich in
den Pflanzenzellen und wandeln sich in Bakteroide
(geschwollene Vesikel mit einer Peribakteroidmem-
bran) um. Die Pflanze liefert verschiedene orga-
nische Sduren als Energiequelle fir die Stickstoff-
fixierung. Die Stickstofffixierung und Ausschei-
dung von Ammonium findet in den Bakteroiden
statt und wird durch das Enzym Nitrogenase kata-
lysiert. Ammonium wird vom Bakteroid zur Pflan-
zenzelle transportiert, zu Glutamin oder anderen
stickstoffhaltigen Verbindungen umgewandelt und
ins Pflanzengewebe transportiert (weitere Infor-
mationen zur Symbiotischen N,-Fixierung, siehe
Kap. 9.6 1.1).

Bodenpilze bilden mit héheren Pflanzen enge
Wechselbeziehungen aus. Die Feinwurzeln von tiber
90% der Bliitenpflanzen leben in Symbiose mit
Pilzen (Mykorrhiza). Die von der Mykorrhiza aus-
strahlenden Pilzhypen vergréfiern die Kontaktfl-
che mit dem Boden. Pilzhyphen mit ihrem geringen
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Tab. 4.1-4 Wichtige mutualistische Symbiosen (nach FUCHS & SCHLEGEL, 2007).

Leistung des mikrobiellen Partners Mikroorganismen eukaryotischer Partner

CO,-Fixierung

N,-Fixierung

Wurzelversorgung

Synthese essenzieller Aminosauren

Cyanobakterien

Rhizobien und andere

Frankia
Azoarcus
Acetobacter

Pilz-Mykorrhizen

Bakterien

Pilze (Flechte)

Leguminosen, Erle, Sanddorn,
Silberwurz

Kallargras
Zuckerrohr
Lebermoose, Moose, Azolla

die meisten Landpflanzen, viele
Baume

viele Insekten (Mycetome),

und Cofaktoren

Entfernung von Stoffwechselprodukten
(Wasserstoff)

Abbau von Polysacchariden (Cellulosen)
Protozoa

Bewegung

Synthese von Antibiotika

Durchmesser (2...12um) konnen Nahrstoffe und
Wasser aus einem Porenraum aufnehmen, der fiir
die Wurzeln nicht erreichbar ist. Der Vorteil der
Mykorrhizierung liegt fiir die Pflanzen vor allem
in einer verbesserten Phosphataufnahme aus mi-
neralischen und organischen Phosphorquellen des
Bodens. In alkalischen Boden konnen Mykorrhizen
Eisenchlorose und Mn-Mangelerscheinungen ver-
hindern. Die Mykorrhiza wirkt als , Antistressfaktor
fiir hohere Pflanzen, der sich besonders bei er-
schwerter Wasser- und Néhrsalzversorgung positiv
auswirkt. Viele Waldbaume (Buche, Eiche, Fichte,
Kiefer, Tanne) sind ohne eine die Wurzeln vollig
ummantelnde Ektomykorrhiza nicht lebensfihig,
da diese nicht nur Néhrstoffe und Wasser fiir den
Wirt aufnimmt, sondern auch vor bodenbiirtigen
Krankheitserregern schiitzt. Pilzpartner der Ekto-
mykorrhiza sind die meisten Hutpilze (Basidiomy-
ceten) des Waldes wie Rohrlinge, Tdublinge und
Milchlinge. In Kulturboden ist die Endomykorrhi-
za weit verbreitet. Pilze der Familie der Glomales
kolonisieren mit Hilfe von Arbuskeln (verzweigten
Hyphen) das Innere von Wurzelzellen. Arbuskulire
Mykorrhizen erleichtern die Phosphoraufnahme in
phosphatarmen und in stark phosphatfixierenden
Boéden der Tropen und Subtropen. Die ericoide My-

methanogene Archaebakterien

Eubakterien, Archaebakterien,

Spirochaeten

Eubakterien

Protozoa

Protozoa
Termiten (Hinterdarm), Schaben

Protozoa

Nematoden, Insekten

korrhiza hat fiir Ericaceen-Gewdchse in Moor- und
Heidelandschaften eine entscheidende Bedeutung
firr die P-Erndhrung.

In den meisten Mykorrhizen sind die heterotro-
phen Pilzpartner auf organische Stoffe ihrer Wirts-
pflanze angewiesen und entnehmen den Wurzeln
Kohlenhydrate. Dieser Verlust an Assimilaten ist
fir die Wirtspflanze im Vergleich zum Nutzen, der
durch die Mykorrhiza bei der Néhrstoff- und Was-
seraufnahme entsteht, aber gering. Es besteht je-
doch bei manchen Mykorrhizaformen ein direkter
Ubergang zur parasitischen Lebensweise, bei der
der Pilz oder der Wirt seinen Partner schadigt oder
abtotet.

Wechselwirkungen zwischen Boden-
mikroorganismen und Bodentieren

Bodentiere besitzen eine unterschiedlich stark aus-
geprigte Nahrungspriferenz. Durch die selekti-
ve Nahrungswahl beeinflussen sie die Abundanz
und die Aktivitit von Bodenmikroorganismen.
Abb.4.1-15 zeigt, dass kleinere Bodentiere (Ne-
matoden und Protozoen) Bodenmikroorganismen
in der Rhizosphire beweiden und auf diese Wei-
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Abb.4.1-15 Wechselwirkungen zwischen Bodentieren
(Protozoen, Nematoden), Rhizosphéarenmikroorganis-
men und Pflanzen. Bodentiere setzen durch FraB von
Rhizospharenmikroorganismen Nahrstoffe frei, die den
Pflanzenwuchs stimulieren (siehe Text: Microbial Loop).

se Stickstoff freisetzen, der von den Pflanzen zum
Wachstum genutzt wird. Das verbesserte Wachstum
der Pflanzen wiederum fordert die Wurzelexsudati-
on und das mikrobielle Wachstum. Dieser Kreislauf
wurde von einer schwedischen Wissenschaftlerin,
MARIANNE CLARHOLM (1981), mit dem Begriff mi-
crobial loop bezeichnet.

Bodentiere sind fir die passive Verbreitung von
Mikroorganismen im Boden verantwortlich. Bo-
denmikroorganismen konnen an der Oberfliche
oder im Korper von Bodentieren transportiert wer-
den oder werden durch gréflere Bodentiere (z.B.
Regenwiirmer) mit der Nahrung aufgenommen und
nach der Darmpassage an einem anderen Ort aktiv.
Manche Bodentiere (z.B. Ameisen und Termiten)
benotigen zur Verdauung schwer abbaubarer or-
ganischer Substanzen Mikroorganismen in ihrem
Enddarm.

1 4.2 Lebensbedingungen

4.2.1 Der Boden als Nahr-
stoff- und Energiequelle fiir
| Bodenorganismen

Nihrstoff- und Energiequellen sind im Boden hete-
rogen verteilt und deswegen unterschiedlich gut fiir
Bodenorganismen erreichbar (Abb. 4.2-1). Bodenbak-
terien sind starker auf den Transport von Substraten
mit dem Bodenwasser angewiesen als Bodenpilze, die
mit ihren Hyphen zu den Nahrungsquellen wachsen.
Bevorzugte Lebensraume fiir Bodenmikroorganis-
men sind die Rhizo-, Drilo- und Detritusphire. Diese
Mikrohabitate werden auch als Hot Spots bezeichnet;
sie sind durch hohe Verfiigbarkeit von Nahrstoft-
und Energiequellen gekennzeichnet. Pflanzenwurzeln
geben unterschiedliche niedermolekulare organische
Verbindungen ab, die Bodenmikroorganismen che-
motaktisch anlocken. In der Rhizosphire reichern
sich Bodenmikroorganismen an, die leicht verfiigbare
Nahrungsquellen nutzen kénnen. Als Drilosphire
wird der direkte Einflussbereich von Regenwiirmern
bezeichnet. Dieses Mikrohabitat umfasst die Regen-
wurmginge im Boden (die ersten 1...2 mm der Wand
der Regenwurmrohre) und die Ausscheidungspro-
dukte von Regenwiirmern (Darminhalt, Kot). Re-
genwiirmer stabilisieren durch Schleimausscheidung
die Oberflichen der Rohren. Die Oberflichen von
Regenwurmgingen werden bevorzugt durch Boden-
mikroorganismen, Protozoen, Nematoden und Fein-
wurzeln besiedelt. Als Detritusphire wird der direkte
Einflussbereich der Bodenstreu bezeichnet.

In allen Habitaten nutzen Bodenorganismen Nahr-
stoffe und Energietrdger zum Gewebeaufbau und zur
Aufrechterhaltung ihrer Lebensprozesse. Um die Rol-
le der einzelnen Bodenorganismen im Stoffkreislauf
beschreiben zu konnen, werden sie einzelnen Ernih-
rungsformen (Trophien) zugeordnet. Mikroorganis-
men verwenden oxidierbare chemische Verbindungen
(Chemotrophie) oder Lichtenergie (Phototrophie)
zur Energieumwandlung (Abb.4.2-2). Chemoorga-
notrophe und chemolithotrophe Mikroorganismen
nutzen entweder organische (z.B. Zucker) bzw. an-
organische Verbindungen (z. B. Schwefel) als Elektro-
nendonatoren. Bodenmikroorganismen bauen Koh-
lenstoff aus zahlreichen organischen Verbindungen in
ihre Korpersubstanz ein. Mikroorganismen, die Streu
und die tote bzw. lebende organische Bodensubstanz
als Kohlenstoffquelle nutzen, werden als heterotroph
bezeichnet. Nur wenige Bodenorganismen konnen
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Abb.4.2-1
Biotische und abiotische Fak-
toren bestimmen das Vorkom-

Mikroorganismen in einem
Aggregat. Die Pfeile unterhalb
der Abbildung zeigen die Rich-
tung der Diffusion fir einzelne
Elemente oder Prozesse an
(nach VAN ELSAS et al., 2006).

aus CO, und H,O organische Verbindungen auf-
bauen (C-autotroph). Die photoautotrophen Mik-
roorganismen (z. B. Algen, Cyanobakterien und man-
che Geif3eltiere) erhalten die notige Energie aus dem
Sonnenlicht und nutzen CO, als Kohlenstoffquelle,
um ihre Zellsubstanz aufzubauen. Chemolithoau-
totrophe Bakterien (z.B. nitrifizierende Bakterien)
gewinnen ihre Energie aus der Oxidation von anor-
ganischen Verbindungen und den Zellkohlenstoff aus
CO, und H,0: Nitrosomonas oxidiert NH] zu NO3,
Nitrobacter NO; zu NO;, Thiobacillus H,S und S zu
SO?% und Leptothrix und Thiobacillus Fe** zu Fe**.
Die auf diese Weise gebundene Energie wird von an-
deren Organismen durch Umkehrung der genannten
Prozesse (Atmung) wieder freigesetzt. Die Klassifi-
zierung von Bodenmikroorganismen auf Basis ihrer
Energie- und Kohlenstoffanspriiche tragt dazu bei,
die Funktion einzelner Bodenmikroorganismengrup-
pen fiir das Okosystem zu verstehen. In den letzten

| N, Nox, G0, [T
men von unterschiedlichen
_ [ Boden-Wasser |
- | Predation |

zymogen heterotrophe
Mikroorganismen,
schnell wachsend auf
organischen
Substraten

autochthon heterotrophe
Mikroorganismen,
konstant langsames
Wachstum auf
organischen Substraten

chemoautotrophe
Mikroorganismen,
Energiegewinnung
durch Oxidation von
Verbindungen

Jahren ist es jedoch immer klarer geworden, dass es
Ausnahmen von diesem generellen Schema gibt. Nit-
rifizierer, die heterotroph leben, lassen sich z. B. nicht
nach dem Schema Klassifizieren.

Bodentiere sind in der Regel heterotrophe Or-
ganismen, die sich von lebender oder toter orga-
nischer Substanz erndhren. Nach ihrem Beitrag zu
unterschiedlichen Bodenprozessen kann man drei
Gruppen unterscheiden (siehe Abb. 4.2-3):
® Bodenmischer (z.B. Regenwiirmer, Termiten,

Ameisen) dndern die physikalische Struktur des

Bodens und beeinflussen den Nahrstoff- und

Energiefluss des Bodens.
¢ Bodenzerkleinerer (Arthropoden) zerkleinern

Streu und machen sie dadurch besser zuganglich

fiir Bodenmikroorganismen.

e Das Mikro-Nahrungsnetz umfasst Bodenmik-
roorganismen und ihre direkten Rauber (Nema-
toden und Protozoen).
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Abb.4.2-2 Physiologische | | | |
Klassifizierung von Bodenor-

ganismen nach ihrer Verwen- Photolithotrophe Photoorganotrophe Chemolithotrophe | [ Chemoorganotrophe
dung von Kohlenstoff- und oder oder oder oder
Energiequelle (nach VAN Photoautotrophe Photoheterotrophe Chemoautotrophe | | Chemoheterotrophe

ELsAs et al., 2006).
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Abb. 4.2-3 Organisation des Nahrungsnetzes in drei Kategorien: Bodenmischer, Streuzerkleinerer und Mikronah-
rungsnetz (nach PAuL, 2007).
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Bodenorganismen werden zusitzlich nach ihrer
Nahrungsquelle bezeichnet: Saprotrophe Organis-
men leben von toter organischer Substanz, phyto-
phage von lebender Pflanzensubstanz, mycophage
von Pilzen, koprophage von Verdauungsprodukten
anderer Tiere, und zoophage Organismen leben als
Réuber von anderen Bodentieren.

Die Bodenorganismen haben dhnliche Ansprii-
che an mineralische Nahrstoffe wie die hoheren
Pflanzen: N, P, K, Ca, Mg, S, Mn, Fe, Cu und
Zn sind notwendig, z.T. auch B, Co, Mo und V.
Lumbricus terrestris und Gehauseschnecken (Helix
pomatia) sind auf Ca-reiche Standorte angewiesen,
wihrend Enchytraeidae und Arthropoden auch in
néhrstoffirmeren Boden gedeihen.

| 4.2.2 Wasser und Atmosphare

Wasser ist fiir alle Bodenorganismen lebensnotwen-
dig. Wasser wird von den Bodenmikroorganismen
u.a. zur Aufrechterhaltung ihres osmotischen Po-
tenzials der Zellen, zum Transport von Substraten
zu den Zellen, zum Abtransport von Ausscheidungs-
produkten von Zellen und zur Fortbewegung (be-
wegliche Stadien wie z.B. begeifSelte Sporen) beno-
tigt. Bodenmikroorganismen leben hauptsichlich in
einem diinnen Wasserfilm, der sich um alle organi-
schen und mineralischen Partikel befindet. Dieser
Wasserfilm ist auch bei Temperaturen unter 0°C
nicht gefroren und bietet dadurch gute Lebensbedin-
gungen in einem weiten Temperaturbereich. Inner-
halb von einzelnen Poren bilden sich jedoch an der
Grenzfliche zwischen Bodenwasser und Bodenat-
mosphire ca. 0,1 mm machtige Biofilme aus hydro-
phoben organischen Molekiilen aus, die rasch von
Bodenmikroorganismen besiedelt werden kénnen.
Bodenmikroorganismen haben sich an unter-
schiedliche Wasserpotenziale im Boden angepasst.
Ein Wasserpotenzial von -50kPa ist optimal fiir
aerobe Bodenmikroorganismen. Bei trockenen und
bei feuchteren Bedingungen sinkt die Aktivitit von
aeroben Bodenmikroorganismen. Bei geringer Bo-
denfeuchte nimmt die Aktivitit von Bodenmikroor-
ganismen aufgrund der eingeschrinkten Diffusion
von organischen Substraten und aufgrund der ge-
ringeren Mobilitit der Mikroorganismen ab. Bakte-
rien reagieren bei Austrocknung empfindlicher als
Pilze. Innerhalb der Bakterien stellt man ebenfalls
deutliche Unterschiede gegeniiber Wasserstress fest:
Nitrifikanten sind empfindlicher als Ammonifikan-
ten. Das von Ammonifikanten gebildete NH} wird
deswegen bei starker Trockenheit im Boden nicht

mehr umgesetzt und reichert sich an. Bakterien, die
in sehr trockener Umgebung leben koénnen, wer-
den als xerophile Mikroorganismen bezeichnet. Die
Resistenz gegeniiber Austrocknung ist sehr héiufig
mit der Resistenz gegeniiber Extremen der Tem-
peraturen gekoppelt. Die unterschiedlichen Dauer-
formen von Bodenorganismen werden in Kap. 4.1
beschrieben.

Bodenmikroorganismen sind unterschiedlich
stark auf die Zufuhr von Sauerstoff im Boden an-
gewiesen. Da Sauerstoff sich nur in einem sehr ge-
ringen Umfang (0,031 cm® O, 1! bei 20°C) im Bo-
denwasser 16st, kann Sauerstoff in Mikrohabitaten
rasch zum limitierenden Faktor fiir das mikrobielle
Wachstum werden. Aerobe sind Spezies, die un-
ter voller Sauerstoffspannung (die Atmosphidre hat
21% O,) leben. Der Sauerstoff gelangt durch Diffu-
sion in das Innere der Zelle von aeroben Bodenmik-
roorganismen. Das O,-Angebot fiir Bodenmikroor-
ganismen ist in lockeren Sandbéden im Mittel bei
Feldkapazitdt und in dichten Tonbdden bei halber
Feldkapazitdt gewihrleistet. Anaerobe Organis-
men koénnen auch ohne Sauerstoff leben, entwe-
der zeitweilig (fakultativ anaerob) oder vollstindig
(obligat anaerob). Zu diesen Gruppen zdhlen die
Bodenbakterien Clostridium pectinovorum (Pektin-
zersetzer), C. cellulolyticus (Zellulosezersetzer), C.
sporogenes (Eiweifizersetzer) sowie Hefepilze, die
zwar anaerob leben kénnen, jedoch zur Bildung
und Keimung ihrer Sporen Sauerstoff bendtigen.
Obligat anaerobe Mikroorganismen werden durch
Sauerstoff gehemmt oder sogar abgetétet: Sie be-
sitzen keine Katalasen und Peroxidase, die toxi-
sche Zwischenprodukte des aeroben Stoffwechsels
entgiften. Die obligate Anaerobiose tritt nur bei
Eubakterien und Archaeen, wenigen Pilzen und we-
nigen Protozoen auf.

Die grofleren Bodentiere sind auf Sauerstoff an-
gewiesen und konnen bei stagnierender Bodennis-
se nicht leben. Bei Regenfillen zwingt Luftmangel
manche Bodentiere an die Oberfliche. Sauerstoff
wird von Bodentieren entweder durch die Haut,
durch Kiemen oder Tracheen aufgenommen. Die
Hautatmung stellt eine primitive Form der At-
mung dar, ist aber aufgrund des positiven Verhalt-
nisses der Korperoberfliche zum Koérpervolumen,
z.B. auch bei Regenwiirmern sehr effektiv. Der
Luftsauerstoff wird bei Regenwiirmern durch den
feuchten Schleimfilm auf ihrer Haut gelost, gelangt
durch die Oberhaut in die Blutadern und wird dort
durch das Hamoglobin locker gebunden. Andere
Bodentiere, wie Insekten, Tausendfiifler und Spin-
nen, kénnen wegen ihres Chitinpanzers nicht durch
die Haut atmen. Sie versorgen sich iiber Tracheen
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mit Sauerstoff. Landasseln verwenden Kiemen, die
an den hinteren Beinen lokalisiert sind, fiir die
Sauerstoffzufuhr.

4.2.3 pH-Wert und Redox-
| potenzial

Die Bodenaciditdt ist eine chemische Eigenschaft
von Bdden, die die Artenzusammensetzung und
Funktion von Bodenorganismen entscheidend be-
stimmt. Der pH-Wert kann Bodenorganismen di-
rekt (z.B. durch die Veranderung von Enzymakti-
vititen von Bodenmikroorganismen) oder indirekt
(z.B. durch die Verinderung der Loslichkeit von
Tonen) beeinflussen. Wihrend Bakterien Bdden
mit einem pH-Bereich von 5...7 bevorzugen, sind
Pilze in sauren Boden dominante Vertreter der
Bodenmikroorganismen. Nach ihrem bevorzugtem
Lebensbereich kénnen Bodenmikroorganismen in
folgende Gruppen eingeteilt werden: extrem acido-
phile (pH 1...3), acidophile (pH 1...6), alkaliphile
(7...12) und extrem alkaliphile (pH 13) Mikroorga-
nismen. Zu den obligat Acidophilen gehoren meh-
rere Spezies von Acidithiobacillus sowie mehrere
Gattungen der Archaeen (z.B. Sulfolobus, Thermo-
plasma). Acidophile Bodenmikroorganismen haben
sich an niedrige pH-Werte des Bodens u.a. durch
die Modifikation ihrer Zellmembranen angepasst.
Besonders langkettige Fettsduren (32...36 Kohlen-
stoffatome) schiitzen die Membranen vor saurer
Hydrolyse. Zusitzlich kénnen acidophile Boden-
mikroorganismen sehr effektiv den Ionentransport
durch ihre Zellemembranen kontrollieren. Auf die-
se Weise erhalten sie den pH-Wert innerhalb ihrer
Zellen zwischen 5 und 7, obwohl der pH-Wert
ihrer Umgebung bei ca. 2 liegt. Alkaliphile Orga-
nismen kommen in stark basischen Habitaten vor
(Natronseen, stark carbonathaltige Béden). Haufig
ist die Vorliebe, an alkalischen Standorten zu wach-
sen, mit der Toleranz hoher Salzkonzentrationen
verkniipft.

Bodentiere tolerieren unterschiedliche Boden-
acidititen. Die meisten Regenwurmarten bevor-
zugen Boden mit neutralen bis schwach sauren
pH-Werten. In stark sauren Bdden findet man
dagegen nur wenige, meist epigdische Regenwiir-
mer (reine Streubewohner), die nur wenig zur
Bioturbation beitragen konnen. In stark sauren
Torfboden sind keine Regenwiirmer mehr zu fin-
den. Enchytraeiden tolerieren geringere pH-Werte
des Bodens als Regenwiirmer. Das pH-Optimum
fir viele Vertreter der Mesofauna ist schwer zu

ermitteln, da andere Faktoren wie Nahrungsange-
bot und Bodenfeuchte fiir sie eine groflere Rolle
spielen. Protozoen und Nematoden reagieren sehr
empfindlich auf die Verinderung des pH-Wertes
des Bodens.

Bodentiere konnen durch Ausscheidung von
Harnstoff und anderen Verbindungen den pH-Wert
des Bodens veridndern. In sauren Waldbdden schei-
den z.B. Regenwiirmer Kot aus, dessen pH-Wert
um mindestens eine pH-Wert-Einheit hoher liegt
als im umgebenden Boden.

Neben dem pH-Wert spielt auch das Redox-
potenzial des Bodens eine bedeutende Rolle fiir
die Funktion und die Artenzusammensetzung von
Bodenorganismen. Bodenmikroorganismen beein-
flussen jedoch auch selber das Redoxpotenzial von
Boden (z.B. durch Atmungsprozesse aerober Bo-
denorganismen und Reduktionsprozesse anaerober
Mikroorganismen).

| 4.2.4 Temperatur

Die Bodentemperatur beeinflusst physikalische, che-
mische und biologische Prozesse. Die Beziehung
zwischen Temperaturerhéhung und der Geschwin-
digkeit von bodenmikrobiologischen Prozessen wur-
de von SVANTE ARRHENIUS durch folgende Glei-
chung beschrieben:

k = A ¢ Ea/RT

A ist eine Konstante, die die Frequenz des Zusam-
menstofles von Molekiilen angibt, Ea ist die Akti-
vierungsenergie einer Reaktion, R ist die allgemeine
Gaskonstante (8,314 - 103 kJ mol~' K1), e ist die Ba-
sis des natiirlichen Logarithmus, T ist die Tempera-
tur in Kelvin und k ist die spezifische Reaktionsrate
(pro Zeiteinheit). Als Q,,-Wert wird jener Faktor
bezeichnet, um den die Reaktionsgeschwindigkeit
bei der Temperaturerhdhung von 10°C ansteigt.
Der Q,,-Wert ist von der Qualitdt der organischen
Substanz, von der mikrobiellen Reaktion und vom
Temperaturbereich abhiangig. Im Durchschnitt liegt
der Q,,-Wert der Kohlenstoffmineralisation in ei-
nem Temperaturbereich von 10...30 °C bei 2,0 und
der der N-Mineralisation bei 1,7.
Bodenmikroorganismen koénnen nach ihrer
Temperaturpriferenz in folgende Gruppen einge-
teilt werden: psychrophile (-5...28 °C), mesophile
(18°C...45°C), thermophile (42 °C...70 °C), extrem
thermophile (65°C...90°C) und hyperthermophile
(85°C...110 °C) Mikroorganismen. Die meisten be-
kannten Bodenbakterien sind entweder psychrophil
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oder mesophil. Psychrophile Bodenmikroorganis-
men erhalten ihre Funktion von Membranen bei
niedrigen Temperaturen durch die Produktion von
ungesittigten Fettsduren, thermophile Bodenmik-
roorganismen schiitzen sich vor der Denaturierung
von Enzymen bei hohen Temperaturen durch die
Produktionen von hitzestabilen Proteinen. Thermo-
phile Mikroorganismen findet man z.B. in Kom-
posten.

Bodenorganismen haben unterschiedliche Stra-
tegien entwickelt, um Phasen ungiinstiger Tempera-
tur- und Feuchtigkeitsbedingungen zu tiberdauern.
Einige Lebewesen konnen Kilteperioden als Sporen
(Bakterien, Pilze), Cysten (Protozoen, Nematoden)
oder als von Kokons umgebene Eier (Regenwiir-
mer) iiberdauern. Fadenwiirmer, Radertierchen und
Bartierchen senken ihren Wassergehalt der Zellen
stark ab und reduzieren ihre Lebensprozesse auf ein
Minimum (Anabiose: anabiosis = Wiederaufleben).
Viele Arthropoden setzen im Winter ihren Gefrier-
punkt durch einen hohen Glyceringehalt im Gewe-
be herab und kénnen somit in gefrorenen Boden-
horizonten iiberdauern. Regenwiirmer verbringen
die kalte Jahreszeit in Mitteleuropa in 40...80 cm
Bodentiefe in einer Art Kéltestarre. Wirbeltiere su-
chen tiefere, frostfreie Horizonte auf.

4.3 Funktionen von
" Bodenorganismen

Bodenorganismen sind maf3geblich an folgenden
Bodenfunktionen beteiligt: 1. Abbau und Umbau
von organischen Substanzen, 2. Bildung von Hu-
minstoffen, 3. Gefiigebildung und Bioturbation, 4.
Redoxreaktionen und 5. Detoxifikation von Schad-
stoffen. Bodenmikroorganismen gelten als om-
nipotent, da sie gemeinsam nahezu alle organi-
schen Verbindungen, die in den Boden gelangen,
ab- oder umbauen kénnen. Eine Ausnahme bilden
Fremdstoffe (Xenobiotika), die von Bodenmikro-
organismen nur langsam oder gar nicht abgebaut
werden. Mikroorganismen spielen eine grofie Rolle
fir Reduktionen/Oxidationen im Boden, da zahl-
reiche mikrobielle Prozesse mit der Freisetzung
oder dem Verbrauch von Elektronen bzw. Protonen
gekoppelt sind. Bodentiere tragen zum Abbau von
Streustoffen und zur Gefiigebildung (Bioturbation)
bei. Durch ihr Nahrungswahlverhalten beeinflussen
sie die Artenzusammensetzung der mikrobiellen
und tierischen Lebensgemeinschaften. In der Folge
werden die einzelnen Funktionen von Bodenor-

ganismen kurz erldutert. Der Schwerpunkt dieses
Kapitels liegt dabei auf der Rolle der Bodenorga-
nismen beim Streuabbau. Zum besseren Verstind-
nis der Funktion von Bodenmikroorganismen bei
der Freisetzung und Immobilisation von Néhr- und
Spurenstoffen sei zusitzlich auf die Kap.9.6 und
Kap. 9.7 verwiesen.

4.3.1 Funktion von Boden-
| organismen in Stoffkreislaufen

Nahrungsnetze

Die unterschiedlichen Tier- und Mikroorganis-
mengruppen eines Okosystems werden nach Tro-
phieebenen geordnet, welche ihre gegenseitigen
Nahrungsbeziehungen erkennbar machen. Auto-
trophe griine Pflanzen bezeichnet man als Primir-
produzenten, alle iibrigen Organismen als Konsu-
menten. Primédrkonsumenten sind Pflanzenfresser
(Herbivore), im Unterschied dazu sind Sekundar-
konsumenten Fleischfresser (Carnivore). Als Re-
duzenten werden heterotrophe Bakterien und Pilze
bezeichnet, die ihre Nahrung allen tbrigen Tro-
phieebenen entnehmen. Abb. 4.3-1 zeigt ein Nah-
rungsnetz, in dem die gegenseitigen Wechselwir-
kungen der Organismen wihrend des Abbaus von
organischen Materialien in einem Wiesenboden
dargestellt werden. Primédrkonsumenten und Pri-
mirreduzenten verwerten als Primérzersetzer zu-
nédchst Rhizodeposite und Streustoffe. Dabei wird
das organische Material durch die Primérzersetzer
auf vielfiltige Weise modifiziert: Bodentiere (Re-
genwiirmer, Enchytraeiden, Doppelfiifer, makro-
phytophage Schnecken) zerkleinern und transpor-
tieren als Primirzersetzer organische Substanzen,
Bakterien und Pilze sind als Reduzenten fiir die
enzymatische Spaltung organischer Verbindungen
verantwortlich. Sekundérzersetzer (Milben, Spring-
schwinze, manche Nematoden und Protozoen)
und Réduber umfassen Organismengruppen, die
sich mikrophytophag oder saprophag (von toter
organischer Substanz) erndhren. Da man viele Bo-
denorganismen bei ihrer Nahrungswahl im Boden
nicht beobachten kann, ist ihre Stellung im Nah-
rungsnetz nur unzureichend bekannt. Eine neue
Methode nutzt Nahrungsfette, die von den Konsu-
menten ohne Modifikation aus ihrer Beute in ihre
eigene Korpersubstanz eingebaut werden, als Mog-
lichkeit, Riickschliisse auf deren Nahrungswahl zu
ziehen (Abb. 4.3-2).
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Abb. 4.3-1 Nahrungsnetz beim Abbau des organischen Materials durch Bodenorganismen eines Wiesenstandorts.
F = Fazes (Detritus, Kot) (nach Gisl et al., 1997).

Kohlenstoffkreislauf

Im Boden tragen Cyanobakterien, Purpurbakterien,
Nitrifikanten und Schwefel oxidierende Bakterien
durch ihre Lebensweise zur Kohlenstoffbindung
und damit zur Primédrproduktion bei. Der grof3-

te Teil der Primarproduktion wird jedoch durch
die pflanzliche Photosynthese in organische Bin-
dungsformen iiberfiihrt. Abbildung4.3-3 zeigt alle
wichtigen Prozesse, bei denen Bodenorganismen
im Kohlenstoffkreislauf beteiligt sind. Wahrend
des Abbaus von organischen Riickstinden bauen
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Abb. 4.3-2 Markerfettsauren werden von Konsumenten aus der Nahrung aufgenommen und unverandert in ihren
eigenen Neutralfetten gespeichert. Mit Hilfe der Bestimmung von Neutralfetten kann deswegen auf die Nahrungs-
grundlage von Bodentieren geschlossen werden (nach RUESS et al., 2005).
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Abb. 4.3-3 Die Bedeutung von Bodenmikroorganismen fiir den Kohlenstoffkreislauf (nach VAN ELSAS et al., 2006).

Bodenmikroorganismen und Bodentiere einen Teil
des Kohlenstoffs in ihre eigene Korpersubstanz ein
(Assimilation). Pilze bauen im Vergleich zu Bakte-
rien mehr Kohlenstoff in ihre Korpersubstanz ein.
Eine vollstindige Mineralisierung zu CO, und Was-
ser kann nur unter aeroben Bedingungen erfolgen;
unter anaeroben Bedingungen werden organische
Verbindungen stufenweise durch Nitratreduktion,

Sulfatreduktion, Gérungen, Methanogenese und
Acetogenese abgebaut. Garungsprodukte (z.B. or-
ganische Sduren, Alkohole) werden von methano-
genen Bodenmikroorganismen als Substrate fiir die
Methanbildung verwendet. Methanotrophe Mikro-
organismen oxidieren Methan in aeroben Mikroha-
bitaten. Die Abbauwege einzelner Bestandteile von
Streumaterial werden in Kapitel 3.5 beschrieben.
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In diesem Abschnitt soll ausschliefSlich das Prinzip
dieses Abbaus am Beispiel der Cellulose erlautert
werden: Bodenmikroorganismen scheiden extrazel-
luldre Enzyme (Endo-1,4-$-Glucanase und Exo-1,4-
B-Glucanase) aus, die den Abbau hochpolymerer
Verbindungen zu Cellobiose katalysieren. Cellobi-
ose wird durch das Enzym 1,4-f-Glucosidase zu
Glukose gespalten, das anschlieflend von den Zellen
aufgenommen und als Kohlenstoff- und Energie-
quelle genutzt wird. Nach einem sehr dhnlichen
Prinzip werden alle anderen hochmolekularen or-
ganischen Substrate zunachst auflerhalb der Mikro-
organismen durch extrazelluldre Enzyme in kleinere
Bruchstiicke zerlegt, bevor die einzelnen Monomere
(Zucker, Aminosiuren etc.) in die Zellen trans-
portiert und fiir Um- und Abbauprozesse genutzt
werden (Abb.4.3-4). Bodenorganismen sind nicht

nur fir den Abbau von organischer Substanz ver-
antwortlich, sondern auch fiir die fortschreitende
Humifizierung (siehe Kap. 3).

Stickstoffkreislauf

Die Rolle der Bodenmikroorganismen im Stick-
stoffkreislauf wird aus Abb.4.3-5 deutlich. Frei-
lebende und in Symbiose lebende N-Fixierer sind
fir die Bindung von Luftstickstoff verantwortlich.
Im Rahmen dieses Prozesses katalysiert das Enzym
Nitrogenase die Bildung von Ammoniak. Wéihrend
der Ammoniak-Assimilation wird Stickstoff von
Bodenmikroorganismen in organische Formen (zu-
néchst Glutamin und Glutaminsduren) eingebaut.
Sowohl die N-Fixierung als auch der Einbau von
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Tab. 4.3-1 Funktionsgene der Bakterien codieren fiir unterschiedliche Enzyme, die einzelne Prozesse des Stick-

stoffkreislaufs katalysieren.

Prozess Enzym Funktionsgen Reaktion
Denitrifikation Membrangebundene Nitratreduktase narG
NOg- = NO,-
periplasmatische Nitratreduktase napA
Cd, Nitritreduktase nirS
NO; = NO
Cu Nitritreduktase nirk
Stickstoffmonoxid-Reduktase norB
NO - N,0
Quinol-Stickstoff-Monoxidreduktase qnorB
Distickstoffoxid-Reduktase nosZ N,O = N,
Nitrifikation Ammoniak-Monooxygenase amoA NH; = NO;
N-Fixierung Nitrogenase nif N, = NH,

Stickstoff-Fixierung
R-NH, Assimilation
- NH; | - N,

NO; |- NO —» N,O0—»N,

DNRA
—

Mineralisation/
Ammonifikation

NO; Denitrifikation

\/ T

NH,—s NH,OH - [NO; |[—» NH,0H—» N,H,

Nitrifikation T l
NH; N,
Anammox

Abb. 4.3-5 Bodenmikroorganismen katalysieren wich-
tige Prozesse des Stickstoffkreislaufs. Anammox: An-
aerobe Ammoniak-Oxidation, DNRA: Dissimilatorische
Nitratreduktion zu Ammonium, R-NH,: Pool der orga-
nischen N-Verbindungen (nach PHILIPPOT et al., 2007).

Stickstoff in eine organische Verbindung sind sehr
energieaufwendige Prozesse. Bakterielle Nitrifikan-
ten und nitrifizierende Archaeen sind in der Lage,
in einem zweistufigen Prozess Ammoniak in Nitrit
und anschlieflend in Nitrat umzuwandeln und aus

diesem Prozess Energie zu gewinnen. Die Oxidation
von Ammoniak durch bestimmte Archaeen ist erst
vor wenigen Jahren nachgewiesen worden. Archae-
en spielen deswegen nicht nur an Extremstandor-
ten, sondern auch in vielen anderen terrestrischen
Okosystemen eine wichtige Rolle. Bakterien nitri-
fizieren Ammoniak nur im alkalischen und leicht
sauren Milieu. Man vermutet, dass Archaeen ein
breiteres pH-Spektrum nutzen kénnen. Nitrat wird
von Bodenorganismen und Pflanzen aufgenom-
men. Wiahrend der assimilatorischen Nitratreduk-
tion wird Stickstoff wieder in eine organische Form
tiberfithrt. Unter anaeroben Bedingungen wandeln
Denitrifizierer Nitrat schrittweise tiber die Bildung
von Nitrit, NO, N,O in N, um. Alle Reduktions-
schritte werden enzymatisch katalysiert; die ent-
sprechenden Enzyme sind entweder membrange-
bunden oder befinden sind im periplasmatischen
Raum (zwischen duflerer und innerer Membran von
gramnegativen Bakterien). Die Fahigkeit, Nitrate
unter anaeroben Bedingungen zu reduzieren, wurde
bei zahlreichen Bodenbakterien nachgewiesen, Bo-
denpilze fithren diesen Prozess nicht durch. Nicht
alle Nitratreduzierer konnen siamtliche Schritte der
Denitrifikation durchfiihren. In den letzten Jahren
wurden zahlreiche Gene identifiziert, die fiir die
Synthese der einzelnen Enzyme, die bestimmte Teil-
schritte des N-Kreislaufs codieren, verantwortlich
sind (Tabelle 4.3-1). Auf diese Weise lisst sich jetzt
die Anzahl jener Mikroorganismen bestimmen, die
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einen bestimmten Teilschritt der Denitrifikation,
Nitrifikation oder N-Fixierung ausfiihren konnen.

Die Nitratreduktion als erster Schritt der Deni-
trifikation ist nicht der einzige Prozess, der die Bil-
dung von gasférmigen Stickstoffformen induziert.
Unter fakultativ anaeroben Bedingungen konnen
Nitrifikanten zunichst Nitrit bilden, das ebenfalls
zu NO, N,O und schliefilich zu N, reduziert werden
kann. In Abwissern wurde vor wenigen Jahren eine
weitere Reaktion spezieller Nitrifizierer entdeckt:
Ammoniak kann unter anoxischen Bedingungen
oxidiert werden (anoxische Ammoniakoxidation
oder Anammox). Wihrend dieser Reaktion wird
Ammoniak mit Nitrit als Elektronenakzeptor in
elementaren Stickstoff umgewandelt. Zur Durch-
fithrung dieser Reaktion ist die Koexistenz von
zwei unterschiedlichen Gruppen von Nitrifizierern
notwendig: Eine Gruppe (z.B. Nitrosomonas) pro-
duziert durch Nitrifikation Nitrit im sauerstoffrei-
chen Milieu, und die zweite Gruppe (z. B. Brocadia)
nutzt Nitrit und Ammoniak unter anoxischen Be-
dingungen zur Anammox-Reaktion. Die heteroge-
ne Verteilung von Sauerstoff in Mikroaggregaten
oder entlang von Biofilmen ldsst vermuten, dass die
Anammox-Reaktion auch in Béden stattfindet. Der
endgiiltige Nachweis dieser Reaktion in Béden steht
jedoch noch aus.

Redoxpotenzial

)

fakultativ aerob Atmung

fakultativ anaerob < Denitrifikation
? Mn-Reduktion
Fermentation

Fe-Reduktion

obligat anaerob <
dissimilatorische
NO;-Reduktion
S02--Reduktion

\_ Methanbildung

4.3.2 Funktion von
Bodenorganismen bei
l Redoxreaktionen

Bodenmikroorganismen nutzen gekoppelte Reduk-
tion-Oxidation-Reaktionen zur Energieproduktion
ihres Stoffwechsels. Manche Bodenmikroorganis-
men oxidieren unter aeroben Bedingungen redu-
zierte anorganische Verbindungen und nutzen die-
se Reaktion zur Adenosintriphosphat-Produktion
(ATP ist ein energiereiches Molekiil und univer-
seller Energietrager in lebenden Organismen). Un-
ter anaeroben Bedingungen werden oxidierte Ver-
bindungen von Bodenmikroorganismen reduziert
(Abb. 4.3-6, Tabelle 4.3.-2).

Fir die Bodengenese kommt der mikrobiellen
Oxidation und Reduktion von Eisen und Mangan
eine herausragende Bedeutung zu. Besonders gut ist
das gramnegative Stibchen Acidithiobacillus ferro-
oxidans untersucht, das seine Energie aus der Oxi-
dation von Fe?*, reduzierten Formen von Schwefel,
Metall-Sulfiden und Wasserstoff gewinnt. Kohlendi-
oxid und Ammonium werden von Acidithiobacillus
ferrooxidans als Kohlenstoff- bzw. als Stickstoffquel-
le genutzt. Diese Mikroorganismen sind in stark
sauren Habitaten wie Abraumhalden von Kohle-

Elektronen- End-
Akzeptor produkt
o, — H,0

NO; — N,
Mn** — Mn2*
org. org.
Substanz - Sauren
Fe3 — Fe?"
NO; —> NH3;
S0% —> H,S
co, —> CH,

Abb. 4.3-6 Gekoppelte Redoxreaktionen, die von Bodenmikroorganismen bei neutralem pH-Wert bei einem be-
stimmten Redoxpotenzial durchgefiihrt werden (nach VAN ELSAS, 2006).
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gruben sehr hiufig anzutreffen. Unterschiedliche
Archaeen oxidieren Eisen unter extrem thermophi-
len Bedingungen (65 °C...90°C). Wihrend Mn bei
hoheren pH-Werten im Boden chemisch oxidiert
werden kann, sind unterhalb eines pH-Wertes von
8 Bakterien und Pilze fiir diese Reaktion verant-
wortlich. Bei Bakterien wurden verschiedene exo-
polymere Strukturen um ihre Zellwinde entdeckt,
in denen diese enzymatische Reaktion abluft. Man-
che Rhizosphirenmikroorganismen oxidieren Mn
zu MnO,, das an den Oberflichen der Wurzeln als
schwarzer Niederschlag erkennbar ist.

Fe- und Mn-Reduzierer sind fiir den Abbau von
organischen Stoffen und Fremdstoffen in tieferen
Bodenlagen verantwortlich. Die mikrobielle Reduk-
tion von Fe und Mn lauft jedoch nur in nahezu sau-
erstofffreien Bodenhorizonten ab, die gleichzeitig
arm an Nitrat und Sulfat sind. Die Eisenreduktion
ist bei diesen Mikroorganismen mit der Produktion
unterschiedlicher Garprodukte (organische Sauren,
Alkohole, Wasserstoff) gekoppelt. Andere anorga-
nische (Selenat, Arsenat) oder organische Verbin-
dungen (Fumarat, Dimethylsulfoxid) kénnen von
Bodenmikroorganismen ebenfalls als Elektronenak-
zeptoren genutzt werden.

Tab.4.3-2 Bodenmikroorganismen oxidieren und redu-
zieren Metalle und nutzen Metalle als terminalen Elek-
tronenakzeptor in der anaeroben Respiration (AR), als
Energiequelle (E) oder andern die Metallspezies zur Deto-
xifikation (D) nicht enzymatisch (NE) (nach PAuL, 2007).

Element Reaktion Strategie

Fe 2Fe?t - 2Fed* + 2e- E

Mn MnZ* = Mn** + 2e- E,D
g Hg Hg® - Hg?" + 2e- NE
%’ As AsO; = AsO}- +2e- D
Se Se?t » Se + 2e- E
u Ut = US* + 2e- E
Fe 2Fe% +2e- - 2Fe** AR
Mn Mn** + 2e~ = Mn?* AR
g Hg Hg?* + 2e- - Hg° D
g* Se SeQZ +8e - Se’ AR
Cr Cré* + 3e- = Cr®* AR, D
U Uet + 2e- » U AR

4.3.3 Funktion von
Bodenorganismen bei
der Stabilisierung des
Bodengefiiges

Bodenorganismen haben unterschiedliche Mecha-
nismen entwickelt, um das Bodengefiige zu stabili-
sieren. Bodenalgen und Cyanobakterien produzie-
ren in den obersten Millimetern von jungen Béden
(z.B. Vulkanboden, Bdden in Gletschervorfeldern)
und Wiistenbdden Schleime, um sich vor Austrock-
nung zu schiitzen oder um Konkurrenten abzuhal-
ten. In der Folge stabilisiert diese Schleimbildung
den Oberboden dieser Standorte und schiitzt den
Boden vor Erosion. Die Produktion von extrazel-
luldren Polysacchariden (EPS) durch unterschied-
liche Bodenbakterien dient primér zur Anheftung
der Mikroorganismen an Oberflichen (Wurzeln,
Humus, organo-mineralische Partikel), zur Erken-
nung von Wirtszellen, zum Schutz vor Schadstoffen
und vor Austrocknung. Die Klebewirkung dieser
Schleime fihrt zur Bildung von Mikroaggregaten
(<250 pm). Pilze und Feinwurzeln férdern die Sta-
bilisierung der Bodenstruktur durch ihr weit ver-
zweigtes Geflecht.

Bodentiere beeinflussen durch Darmausschei-
dungen und Bodenumlagerungen das Bodengefii-
ge (Bioturbation). Regenwiirmer und Enchytraeen
verbinden in ihrem Darmtrakt organische und an-
organische Bestandteile zu Ton-Humus-Komple-
xen, die die Gefiigestabilitit des Bodens erhohen.
Der Kot unterschiedlicher Regenwurmarten unter-
scheidet sich in seiner Stabilitdt: Lumbricus terrestris
bildet z.B. grofe, stabile Ausscheidungsprodukte,
wihrend Lumbricus rubellus eher vergleichsweise
kleine und instabile Ausscheidungsprodukte bildet.
Der Regenwurmkot ist mit Mikroorganismen an-
gereichert, die eine Beschleunigung von Abbaupro-
zessen bewirken. Regenwiirmer produzieren z.B.
auf einem Wiesenstandort in Mitteleuropa bis zu
40tha™'a! und in den Tropen bis zu 260 tha™'a™!
an Kot. In ariden Gebieten haben Asseln eine be-
sondere Bedeutung fiir die Gefiigebildung, da sie
Kotballen an der Bodenoberfliche ablagern, die
ebenfalls mit Ton-Humus-Komplexen angereichert
sind. Termiten tragen mit ihrem Bau von Nestan-
lagen zur Bodenumlagerung bei. Manche Termi-
tenarten verwenden Bodenpartikel aus bestimmten
Horizonten fir den Bau der Nestanlagen, andere
Arten verwenden selektiv Partikel, die einen ho-
heren Tonanteil besitzen. Die Bauten der Termiten
bestehen aus einem Gemisch aus Bodenpartikeln,




4 Bodenorganismen und ihr Lebensraum

Speichel und Kot, das nach der Darmpassage an der
Luft erhirtet. Die Nester der Ameisen (z.B. Erd-,
Hiigel- oder Holznester) bestehen aus kleinen Holz-
oder Pflanzenteilen, Erdkrumen, Harz von Nadelge-
holzen oder anderen natiirlichen Materialien.
Bodenumlagerung erfolgt jedoch nicht nur
durch grabende, sondern auch durch wiihlende
Bodentiere (Maulwurf, Kleinnager, Wildschwein).
Diese Form der Bioturbation spielt besonders bei
der Bildung vom Tschernosemen eine grofie Rolle.
Kleinsauger (Hamster, Ziesel, Prariehund) transpor-
tieren humoses Material bei winterlicher Kilte und
sommerlicher Trockenheit in tiefere Bodenlagen.
Wirbeltiere (Maulwurf, Kleinnager, Wildschwein)
konnen Bodenumlagerungen in der gleichen Gro-
enordnung wie Regenwiirmer verursachen.

4.4 Bodenorganismen als
y Bioindikatoren

4.4.1 Einfluss von KulturmaB-
| nahmen auf Bodenorganismen

Mineralische und organische Diingung

Mineralische und organische Diingung beein-
flussen Bodenorganismen direkt iiber die Zufuhr
von Nihrstoffen und indirekt tiber das gesteigerte
Pflanzenwachstum. Die Reaktion von Bodenmik-
roorganismen ist von der Art, Menge und Quali-
tat der Diingemittel abhéngig. Bei gleicher Zufuhr
von Nihrstoffen stimuliert organische Diingung die
Aktivitdit von Bodenmikroorganismen stirker als
mineralische Diingung, wie man aus dem folgenden
Beispiel eines Langzeitfeldversuches deutlich erken-
nen kann. Der statische Dingungsversuch in Bad
Lauchstidt wurde 1902 auf einem humusreichen,
kalkfreien Boden (Phaecozem) angelegt und tber-
priift die Langzeitwirkung von unterschiedlicher
Diingung (Abb. 4.4-1). Wihrend die Menge an or-
ganischer Bodensubstanz nach NPK oder Stallmist-
diingung nur um ca. 10...20 % anstieg, erhohten sich
die mikrobielle Biomasse und deren Aktivitit um
mehr als 60...100 %. Die hohere Nahrstoffverfiig-
barkeit, die hohere Menge an Rhizodeposition und
Streustoffen sind fiir die Stimulierung des Wachs-
tums von Bodenmikroorganismen verantwortlich.
Die Bestimmung der mikrobiellen Biomasse stellt
jedoch nur einen Summenparameter dar, der keine

Auskunft tiber die Artenverteilung der mikrobiel-
len Lebensgemeinschaft unter diesen Bedingungen
gibt. Mineralische und organische Diingung fordern
hauptséchlich r-Strategen im Boden, die auf die Zu-
fuhr von Néhrstoffen mit einem raschen Wachstum
reagieren konnen; K-Strategen, die auf den Abbau
komplexer Substrate spezialisiert sind, sind unter
diesen Bedingungen konkurrenzschwach. Nicht nur
die Menge eines organischen Diingemittels spielt
eine wichtige Rolle fiir die Reaktion der Bodenor-
ganismen, sondern auch die Qualitit des zugefiihr-
ten Materials (Abb.4.4-2). Schwedische Wissen-
schaftler legten in Uppsala 1956 einen Feldversuch
an, bei dem sie dhnliche Mengen an Kohlenstoff
(2000tha'a!) in unterschiedlicher Qualitit
(Griindiingung, Stallmist und Torf) verwendeten.
Die organische Bodensubstanz stieg in der mit Torf
gediingten Variante starker als bei allen anderen
Varianten an. Die unterschiedliche Dynamik der
organischen Bodensubstanz lisst sich durch die Re-
aktion von Bodenmikroorganismen erkliren: Torf
reichert sich in der organischen Bodensubstanz an,
da Bodenmikroorganismen dieses Material weniger
gut verwerten konnen als Griindiingung und Stall-
mist. Torf fihrte auflerdem zu einem Absinken des
pH-Werts des Bodens. Bei geringerem pH-Wert des
Bodens verschiebt sich die Artenzusammensetzung
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Abb.4.4-1 Mineralische und organische Diingung er-
hohen die Abundanz und die Stoffwechselleistungen
von Bodenmikroorganismen in dem Ap-Horizont einer
Schwarzerde (Bad Lauchstadt, statischer Diingungsver-
such seit 1902; mineralische Diingung jahrlich, orga-
nische Diingung alle 2 Jahre appliziert). Die Ergebnisse
der gediingten Varianten sind als prozentuale Abwei-
chungen von der ungediingten Kontrollvariante (100 %)
angegeben. (16mgCg':100% des organischen Koh-
lenstoffs, 484 mgC, ;. 100g"':100% des mikrobiellen
Kohlenstoffs; 13,7 pgNg™'2h-1: 100% der Ureaseakti-
vitdt, 0,3 mgPhenol g~' 3h~": 100 % alkalische Phospha-
taseaktivitat) (nach KANDELER et al., 1999a).
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der mikrobiellen Lebensgemeinschaft in Richtung
einer hoheren Dominanz von Bodenpilzen. Diese
Mikroorganismen bauen im Vergleich zu Boden-
bakterien mehr Kohlenstoff in ihre eigene Korper-
substanz ein und nutzen Kohlenstoff also effizienter
als Bakterien. Langfristig reichern Boden mit einer
stirkeren pilzlichen Dominanz Kohlenstoff an.
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Abb.4.4-2 Die Qualitat der organischen Substanz,
die einer Braunerde in Ultuna (Mittelschweden) seit
1956 zugegeben wurde, verandert die mikrobielle Bio-
masse und chemische Bodeneigenschaften: Die Er-
gebnisse der gediingten Varianten sind als prozentuale
Abweichungen von der Brachevariante (100 Prozent)
angegeben. (11mgCg': 100% des organischen Koh-
lenstoffs, 1,2mgN,g": 100% des Gesamtstickstoffs,
138 mgC,,, 100g": 100 % des mikrobiellen Kohlenstoffs;
Brache = Schwarzbrache) (nach KIRCHNER et al., 2004).
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Abb. 4.4-3 Die Intensitat der Bodenbearbeitung (Pflug,
Grubber oder Direktsaat) beeinflusst die Funktion von
Bodenmikroorganismen im Oberboden eines Tscher-
nosems (0...10cm) in Fuchsenbigl (Osterreich) (nach
ICANDELER et al., 1999b).

Bodenbearbeitung

Bodenbearbeitung modifiziert den Lebensraum
von Bodenorganismen. Die wendende Bodenbe-
arbeitung (z. B. Pflug) fithrt zu einer gleichmaf3i-
gen Verteilung von Néhrstoffen und organischen
Substraten im Oberboden. Nach dem Pfliigen
profitieren Bodenmikroorganismen von der ver-
besserten Sauerstoffzufuhr und der verbesserten
Verteilung organischer Substrate. Viele Bodentiere
(z.B. Regenwiirmer) werden dagegen durch in-
tensive Bodenbearbeitung entweder direkt getotet
oder verlieren ihren Lebensraum (z.B. durch die
Zerstorung der Regenwurmrohren). Die funktio-
nelle Diversitit von Regenwiirmern wird durch
wendende Bodenbearbeitung nachhaltig beein-
flusst: Anozische und epigdische Regenwiirmer,
die sich stindig bzw. teilweise im Oberboden auf-
halten, werden durch Bodenbearbeitung starker
beeintrichtigt als endogédische Regenwiirmer. Die
Wirkung der Bodenbearbeitung ist jedoch auch
von der Jahreszeit abhingig. Wird die Boden-
bearbeitung bei hoher Trockenheit des Bodens
durchgefiihrt, konnen die Bodentiere nicht rasch
genug in tiefere Bodenlagen wandern. Vertreter
der Meso- und Makrofauna reagieren empfindli-
cher auf wendende Bodenbearbeitung als Vertre-
ter der Mikrofauna (Nematoden und Protozoen).
Wendende Bodenbearbeitung kann zu Unterbo-
denverdichtungen in groleren Tiefen fithren, die
sich negativ auf Bodenflora und Bodenfauna aus-
wirken.

Minimalboden- und reduzierte Bodenbearbei-
tung gelten als konservierende Bodenbearbeitung,
da der Boden zwar gelockert, nicht aber gewendet
wird. Die Reduzierung der Bearbeitungsintensitit
konzentriert Nahrungsressourcen und Bodenmi-
kroorganismen in den obersten Bodenlagen (0...5
bzw. 0...10 cm). Die Phosphataseaktivitt als Maf3
fiir den Abbau organischer Phosphorverbindun-
gen wurde bereits wenige Jahre nach Umstellung
der Bodenbearbeitung auf nichtwendende Verfah-
ren (Grubber, Direktsaat) in den obersten 10 cm
erhoht (Abb.4.4-3). Bodenbearbeitung verdndert
die Verteilung und Funktion von Bodenmikroor-
ganismen im Profil, muss jedoch nicht unbedingt
den Gesamtumsatz von Bodenmikroorganismen
andern.

Konservierende Bodenbearbeitung fordert das
Vorkommen z. B. von tiefgrabenden Regenwurm-
arten (z.B. Lumbricus terrestris, Aporrectodea
longa), welche auf Nahrung an der Bodenober-
flaiche angewiesen sind. Die dauerhaften Génge
der tiefgrabenden Regenwiirmer erhohen die In-
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filtrationsrate von Niederschlagswasser und tragen
zur Verminderung der Erosion bei. Generell kann
man einen Anstieg der Abundanz und Diversitit
von zahlreichen Bodentieren (Milben, Collembo-
len, Diplopoden, Regenwiirmer) nach Reduzie-
rung der Bodenbearbeitungsintensitdt beobachten.
Die Aktivierung des Bodenlebens ist deswegen
ein wichtiges Ziel der konservierenden Boden-
bearbeitung.

Pflanzenschutzmittel (Pestizide)

Pestizide konnen Bodenmikroorganismen direkt
oder indirekt beeinflussen (Abb. 4.4-4). Als direk-
te Schidigung gilt die reversible oder irreversible
Bindung von Pestiziden an das aktive Zentrum
von Enzymen. Wird die mikrobielle Lebensge-
meinschaft durch Pestizide in ihrer Artenzahl und
Artenzusammensetzung verandert, handelt es sich
um eine indirekte Wirkung. Generell gilt, dass die
Bioverfiigbarkeit von Pestiziden die Dauer und
Intensitat der Hemmwirkung bei Nichtzielorganis-
men bestimmt (siehe Kap. 10).

Insektizide haben negative Wirkung auf Boden-
tiere (Nematoden, Regenwiirmer, Kéfer, Spinnen).
Insbesondere Chlorkohlenwasserstoffe beeinflussen
Bodentiere wegen ihrer schlechten Abbaubarkeit
nachhaltig. Phosphorsiureester, Carbamate und Py-
rethroide wirken kurzfristig sehr toxisch.

Biologische Aktivitat

unbehandelt = 100%
A 1 Uberwiegend stimulierender Effekt
N 2 uberwiegend depressiver Effekt

\ 3 ohne wesentliche Nebenwirkungen

| negative Wirkung || positive Wirkung |
100
(

Zeit

Abb. 4.4-4 Grundreaktionstypen der Bodenmikroor-
ganismen bei Anwendung von Pflanzenschutzmitteln.

I 4.4.2 Einfluss von Schadstoffen

Schwermetalle

Schwermetalle kénnen toxisch auf Bodenmikro-
organismen und Bodentiere wirken. Wegen ihres
ionischen Charakters binden Schwermetalle an ver-
schiedene zelluldre Liganden und ersetzen essentiel-
le Nahrstoffe an ihren natiirlichen Bindungsstellen
von Organismen. Zum Beispiel wird Phosphat durch
Arsenat an verschiedenen Bindungsstellen inner-
halb von Zellen ersetzt. Wechselwirkungen von
Schwermetallen mit DNA und Proteinen storen die
Zellteilung von Bodenorganismen und die Synthese
von Proteinen. Bereits gebildete Proteine werden
teilweise denaturiert und verlieren ihre Funktions-
fahigkeit. In der Folge reduzieren Schwermetalle
das Wachstum von Organismen, dndern die mor-
phologische Struktur oder hemmen biochemische
Prozesse der einzelnen Zellen. Bodentiere nehmen
Schwermetalle durch die Haut und mit der Nahrung
auf. Bei Regenwiirmern wird ein grofSer Anteil der
Schwermetalle in die Cuticula eingelagert. Inner-
halb der Nahrungskette fithrt dies zu einer Bioak-
kumulation von Schwermetallen. Die Toxizitit von
Schwermetallen ist bei unterschiedlichen Boden-
organismen unterschiedlich stark ausgeprigt. Auf
diese Weise dndert sich nicht nur die Gesamtmenge
der Organismen (Abundanz) im Boden, sondern
auch deren Artenvielfalt (Diversitit).

Anorganische Schadstoffe werden im Gegen-
satz zu organischen Schadstoffen nicht biologisch
abgebaut. Bodenorganismen haben deswegen un-
terschiedliche Resistenzmechanismen gegeniiber
Schwermetallen entwickelt (Abb. 4.4-5). Diese beru-
hen darauf, dass die Zellen entweder die Aufnahme
der Schwermetalle verhindern konnen oder dass sie
die aufgenommenen Schwermetalle innerhalb der
Zellen unschddlich machen bzw. wieder ausschei-
den konnen. Cadmium wird zum Beispiel direkt
an der duferen Zellwand oder an extrazelluliren
Polysacchariden (EPS) gebunden und kann dadurch
nicht in die Zellen eindringen. Manche Bodenmi-
kroorganismen und Pflanzen produzieren Proteine
mit einem hohen Anteil der Aminosiure Cystein
(Metallothioneinen), die Schwermetalle (Cd, Zn,
Cu, Ag und Hg) binden und dadurch innerhalb der
Zelle unschidlich machen. Effluxpumpen transpor-
tieren toxische Metalle aus Zellen. Quecksilber- und
Silberionen konnen in leicht fliichtige organische
Verbindungen umgewandelt und ebenfalls in die
Umgebung abgegeben werden. Praktische Beispiele
zur toxischen Wirkung von Schwermetallen auf Bo-
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Abb. 4.4-5 Bodenmikroorganismen haben Resistenzmechanismen gegeniiber Schwermetallen entwickelt. EPS
Bindung: extrazellulare Polysaccharide, Efflux-Pumpe: Schwermetalle werden aus der Zelle transportiert; intrazellu-
lare Sequestrierung: Speicherung der Schwermetalle in der Vakuole (nach MAIER et al., 2000).

denorganismen und zur Verwendung von Boden-
organismen als Bioindikatoren werden in Kap. 10
gegeben.

Organische Schadstoffe

Bodenorganismen reagieren auf die Belastung mit
organischen Schadstoffen (z. B. Mineralole, Pflan-
zenschutzmittel) entweder durch Hemmung oder
Forderung ihrer Stoffwechselleistungen. Beobach-
tet man eine Hemmung der mikrobiellen Boden-
atmung, kann dies durch das teilweise Absterben
der Population oder durch die Beeintrichtigung
von Stoffwechselleistungen erkldrt werden. Orga-
nische Schadstoffe konnen die Eigenschaften von
Zellmembranen dndern und dadurch die Trans-
portfunktion von Membranen negativ beeinflussen.
Eine Erhéhung der Bodenatmung nach Schadstoff-
applikation weist auf eine Stressreaktion von Mikro-
organismen hin, die zusdtzliche Energie fir Repara-
turmechanismen der Zellen benotigen, oder auf die
mikrobielle Nutzung des organischen Schadstoffes
als Nahrungsquelle.

Organische Schadstoffe werden tiber eine Reihe
von enzymatischen Schritten durch Biodegradation
teilweise und durch Biomineralisation vollstindig
zu CO, und Wasser abgebaut. Besteht eine Ahnlich-
keit des Molekiils und der Bindungstypen mit ein-
zelnen Naturstoffen, wird der organische Schadstoff
relativ rasch abgebaut. Die Persistenz organischer
Schadstoffe beruht in der Regel auf dem Fehlen
einzelner Enzyme, die zum Abbau notwendig sind.
Als Cometabolismus wird ein Stoffwechselweg be-
zeichnet, bei dem die Mikroorganismen den orga-
nischen Schadstoff in Gegenwart eines zweiten ver-
wertbaren Substrates zwar oxidieren, jedoch keine
Energie aus diesem Prozess fiir ihr Wachstum ziehen
(Abb. 4.4-6). Der teilweise Abbau von Chlorphenol
durch Pilze erfolgt cometabolisch: Bei gleichzeiti-
ger Anwesenheit von Phenol und dem Cosubstrat
3,4-Dichlorphenol kann das unspezifische Enzym
Phenolhydroxylase beide Verbindungen gleichzeitig
nutzen. Der gebildete Metabolit 4,5-Dichlorbrenz-
katechin wird durch den Pilz nicht weiter abgebaut.
Unvollstindiger Abbau von organischen Schadstof-
fen fihrt zu reaktiven Zwischenprodukten, die eine
hohere Persistenz als die Ausgangsprodukte besitzen
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Abb.4.4-6 Cometabolismus erlaubt Bodenmikroorga-
nismen toxische Substanzen abzubauen. Das Wachs-
tumssubstrat (Phenol) schafft fiir die cometabolische
Umsetzung des Schadstoffes (3,4-Dichlorphenol) die
Voraussetzung wie Enzymsynthese und Cofaktorenbe-
reitstellung (nach FRITSCHE, 1998).

konnen. Im Rahmen von Bodensanierungsmaf3-
nahmen wird die Fihigkeit von Bodenmikroorga-
nismen genutzt, um organische Schadstoffe vollstian-
dig zu mineralisieren (siehe Kap. 10.3).

I 4.4.3 Klimawandel

Die Erhohung der Kohlendioxidkonzentration in der
Atmosphire, der langsame Anstieg der Temperatur
und die verdnderte Niederschlagsverteilung wirken
sich hauptsichlich indirekt auf Bodenorganismen
aus. Bisher wurden die einzelnen Faktoren jedoch
meist nur getrennt untersucht. Unter erhdhter atmo-
spharischer Kohlendioxidkonzentration steigt das
Pflanzenwachstum an und dndern sich die Menge
und Qualitit der organischen Verbindungen (Streu-
stoffe, Rhizodeposite), die den Bodenorganismen als
Substrate zur Verfiigung stehen. Die hohere Was-

sernutzungseffizienz von Pflanzen unter Hoch-CO,
fihrt zu einem Anstieg der Bodenfeuchte, die sich
besonders in trockenen Zeiten der Vegetationsperi-
ode positiv auf Bodenorganismen und Pflanzen aus-
wirkt. In vielen Freilandexperimenten hat sich ge-
zeigt, dass Bodenmikroorganismen die zusétzlichen
Substrate rasch umsetzen und dass der zusitzlich
gebundene Kohlenstoff rasch wieder mineralisiert
wird. Die Verdnderung der Streuzusammensetzung
(hoheres C/N-Verhiltnis) konnte jedoch langfristig
gesehen die Artenzusammensetzung von Bodenmi-
kroorganismen in Richtung einer héheren Domi-
nanz von Bodenpilzen verschieben. Da Bodenpilze
Kohlenstoff effektiver nutzen als Bodenbakterien
und daher mehr Kohlenstoff in ihrer Korpersubs-
tanz speichern, wiirde dieser Mechanismus zu einer
Speicherung von Kohlenstoff im Boden fiihren.

Die Erhohung der Bodentemperatur wirkt sich
direkt tiber einen Anstieg des Wachstums und der
Abbauleistung von Bodenorganismen und indirekt
iiber die Verdnderung chemisch-physikalischer Bo-
deneigenschaften (Druck, Volumen, Viskositit von
Flussigkeiten etc.) auf Boden aus. Wechselwirkungen
aller klimarelevanten Faktoren (klimarelevante Gase,
Temperatur, Niederschlagsverteilung) auf Bodenor-
ganismen sind bisher nur ungentigend bekannt.

4.5 Untersuchungs-
y methoden

| 4.5.1 Mikroorganismen

Freilandmethoden

Im Gelénde erfasst man unterschiedliche Summen-
parameter bodenbiologischer Aktivititen. Zur Er-
mittlung des Streuabbaus durch Bodenorganismen
werden Streubeutel auf der Bodenoberfliche oder
in den obersten Bodenlagen exponiert. Anschlie-
Blend werden der Gewichtsverlust der Streu und
eventuell auch die Verdnderung der Qualitit der
Streu (C/N-Verhiltnis, Cellulose- und Ligningehalt)
ermittelt. Ein besonderes Augenmerk gilt wegen
der Bedeutung dieser Prozesse fiir den Klimawan-
del der mikrobiellen und pflanzlichen Produktion
unterschiedlicher Gase, die aus dem Boden in die
Atmosphidre gelangen. Zur Bestimmung der Net-
toemission von CO,, CH, und N,O aus Boden
werden unterschiedliche Kammern genutzt, die auf
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den Boden aufgesetzt werden und in denen Gase
fiir einen gewissen Zeitraum (z.B. eine Stunde)
akkumulieren, und anschlieflend deren Gaszusam-
mensetzung ermittelt wird. Der Einsatz von stabilen
Isotopen (z.B. *CO,) im Gelinde wird genutzt,
um den Einbau von Kohlenstoff in die Pflanze, den
Transport des Kohlenstoffs in die Wurzeln und in
unterschiedliche Fraktionen der organischen Subs-
tanz des Bodens zu verfolgen. Aus diesen Ergebnis-
sen ist die Kohlenstoffbilanzierung eines Standorts
und die Abschitzung, ob ein Standort in Abhéngig-
keit von der Nutzung als Speicher oder als Quelle
fiir klimarelevante Gase dienen kann, maéglich.

Physiologische, biochemische und
molekularbiologische Methoden

Im Labor werden Methoden der Mikrobiologie ge-
nutzt, um Aussagen zur Abundanz, Diversitit und
Funktion von Bodenmikroorganismen zu machen.
Zur Abschitzung der mikrobiellen Biomasse eines
Standorts wird der mikrobielle Kohlenstoff mit den
Methoden der Substrat-induzierten Respiration und
der Chloroform-Fumigations-Extraktion oder der
Chloroform-Fumigations-Inkubation bestimmt. Bei
der Methode der Substrat-induzierten Respiration
(SIR) wird der Boden mit Glukose versetzt und die
maximale Atmung in einem definierten Zeitraum er-
mittelt. Uber den Sauerstoffverbrauch oder die CO,-
Produktion wird der mikrobielle Kohlenstoff errech-
net. Bei der Fumigations-Inkubations-Methode
(FIM) werden ca. 90 % der Bodenmikroorganismen
mit Chloroform abgetdtet und anschlieflend durch
die verbleibenden Mikroorganismen mineralisiert.
Die Menge des freigesetzten CO, bildet die Grund-
lage zur Errechnung des Mikroorganismen-Kohlen-
stoffs (in mg C pro kg Boden). Bei der Fumigations-
Extraktions-Methode (FEM) wird dagegen nach der
Chloroformbehandlung der mikrobielle Kohlenstoff
extrahiert und direkt ermittelt. Die Keimzihlungs-
verfahren nach Kultivierung werden heute wegen
zahlreicher methodischer Schwierigkeiten nur noch
selten zur Bestimmung der mikrobiellen Abundanz
eingesetzt. Interessiert man sich fir die Zusammen-
setzung der mikrobiellen Lebensgemeinschaft, kom-
men Methoden zur Bestimmung von Biomarkern
zum Einsatz. Der Gehalt an Ergosterol - einem
wichtigen Zellwandbestandeteil vieler Pilze - dient als
Maf fiir die pilzliche Biomasse. Phospholipid-Fett-
sduren sind Bestandteile aller Membrane von Boden-
mikroorganismen; einzelne Phospholipid-Fettsduren
werden wegen ihrer spezifischen Synthese (z.B.
grampositive Bakterien, gramnegative Bakterien, Pil-

ze, VA-Mykorrhizapilze) als quantitative Biomarker
einzelner Mikroorganismengruppen verwendet. Die
Quantifizierung von unterschiedlichen Gruppen an
Mikroorganismen ist seit einigen Jahren auch durch
molekularbiologische Verfahren (quantitative Poly-
merasekettenreaktion: gPCR) mdglich. Als Ergeb-
nis wird die Anzahl der Kopien eines bestimmten
Genabschnitts der ribosomalen Ribonukleinsduren
pro Gramm Boden angegeben. Zur Bestimmung der
rdumlichen Verteilung von Bodenmikroorganismen
werden unterschiedliche Férbereaktionen von Zel-
len eingesetzt: DNS-bindender Fluoreszenzfarbstoff
DAPI (4,6-Diamidino-2-Phenylindol) und phyloge-
netische Sonden (fluoreszenzmarkierte Oligonukle-
otide).

Abb.4.5-1 zeigt unterschiedliche methodische
Ansitze der Molekularbiologie, um die Populati-
onsdichte und die Diversitit von Bodenmikroorga-
nismen zu ermitteln. Zunachst wird DNA/RNA aus
dem Boden extrahiert und tiber verschiedene Schrit-
te gereinigt. Die Polymerasekettenreaktion wird ge-
nutzt, um spezifische Genabschnitte so stark zu
vermehren (Amplifikation), dass sie fiir verschie-
dene Nachweisverfahren in ausreichender Menge
vorliegen. Fingerprint-Methoden (z.B. Denaturie-
rende Gradienten-Gelelektrophorese (DGGE) und
Restriktions-Fragment-Langen-Polymorphismus
(RFLP)) sind Techniken, bei denen Bodenorganis-
men aufgrund ihrer unterschiedlichen DNA-Se-
quenz gelelektrophoretisch aufgetrennt werden. Die
DGGE-Methode nutzt einen chemischen Gradien-
ten (z.B. Harnstoff), um Fragmente unterschiedli-
cher Stabilitit aufzutrennen. Die RFLP-Methoden
nutzen einen Restriktionsendonuklease-Verdau der
DNA Fragmente, um Spezies-spezifische Schnitt-
muster herzustellen, die elektrophoretisch nach-
weisbar sind. Die Bandenmuster werden mit sta-
tistischen Verfahren (z.B. Clusteranalyse) auf ihre
Ahnlichkeit iiberpriift. Einzelne DNA-Fragmente,
die als Banden auf einem Gel sichtbar sind, wer-
den in ein Plasmid inseriert, in Escherichia coli als
Wirtszelle transferiert, vermehrt (Klonierung) und
anschlieflend sequenziert (Bestimmung der Abfolge
der einzelnen Nukloetide). Informationen zu ein-
zelnen Sequenzen (Klonen) werden in Datenbanken
(Klonbibliothek) gespeichert und zur Identifizie-
rung von Bodenmikroorganismen und zur Erstel-
lung von phylogenetischen Stammbéumen genutzt.

Die Funktionen von Bodenmikroorganismen
werden mit physiologischen, biochemischen, iso-
topischen und molekularbiologischen Methoden
bestimmt. Durch die Bestimmung von Enzym-
aktivititen ist es moglich, Teilprozesse verschie-
dener Stoffwechselkreislaufe zu erfassen. Dehydro-
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Abb. 4.5-1 Verfahren zur molekularbiologischen Untersuchung einer Bodenprobe. DGGE: Denaturierende Gradi-
enten-Gelelektrophorese; RFLP: Restriktions-Fragment-Langen-Polymorphismus (nach PHILIPPOT et al., 2007).

genasen sind intrazellulire Enzyme und geben
Auskunft tiber die Aktivitdt der aktiven mikrobiel-
len Biomasse. Der Abbau zahlreicher hochmoleku-
larer Verbindungen (z. B. Xylan, Cellulose, Proteine)
wird jedoch von Enzymen (z. B. Xylanase, Cellula-
se, Protease) katalysiert, die von Mikroorganismen
ausgeschieden werden. Diese extrazelluliren Enzy-
me sind an die Humus- und Tonfraktion adsorbiert
und dadurch vor einem raschen Abbau geschiitzt.
Der Einsatz von "N-haltigen Verbindungen kann
zur Bestimmung einzelner Teilprozesse des Stick-
stoffkreislaufs verwendet werden. Durch Zugabe
von markierten, hochmolekularen Substraten kann
nachgewiesen werden, welche Bodenmikroorganis-
men diese Substrate verwerten. Besonders beliebt
ist die SIP-Technik (stable isotope probing), mit

deren Hilfe man aktive Bodenmikroorganismen,
die eine bestimmte Funktion im Boden ausiiben,
von Ruhestadien trennen kann. Funktionsgene
einiger Enzyme des N-Kreislaufs sind aus Tabel-
le 4.3-1 ersichtlich. Man erhélt mit der SIP-Technik
Informationen zur Funktion und Phylogenie von
Bodenmikroorganismen.

l 4.5.2 Bodentiere

Makromorphologische Beobachtungen (Regen-
wurmginge, Kotpartikel, Zerkleinerungsgrad der
Streu, Humusauflage, Horizontabgrenzung) im
Gelande dienen als Basis vieler bodenzoologischer
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Studien. Mikromorphologische Untersuchungen an
Bodendiinnschliffen ermdglichen die Beschreibung
des Gewebezustands der Streu, der Verteilung der
Kotpartikel im Boden sowie der Materialumlage-
rung im Bodenverband und erlauben Riickschliisse
auf tierische Aktivitit. Der Nachweis von Fraflakti-
vititen kann entweder direkt am Profil durch Be-
schreibung der Morphologie oder durch Versuche
im Geldnde gefiihrt werden. Beim Koderstreifentest
wird eine Nahrungspaste in Mikrobohrungen ei-
nes Priifstibchens dem Frafl ausgesetzt. Nach einer
definierten Expositionszeit werden die Fiillungen
auf Fraf3verlust kontrolliert. Diese Methode erlaubt
jedoch keine Auskunft dariiber, welche Tiere sich
von dem Koder erndhrt haben.

Die Extraktion von Regenwiirmern erfolgt mit
der Elektrofangmethode oder mit der Handauslese
direkt im Feld. Zur Bestimmung der Abundanz
von Protozoen stellt man eine Bodensuspension
her, in der man mit mikroskopischen Verfahren
die einzelnen Individuen auszdhlt. Vertreter der
Mesofauna (z. B. Milben und Collembolen) werden
mit unterschiedlichen Verfahren unter Einwirkung
eines Feuchte-, Temperatur-, und Lichtgradienten
aus dem Boden ausgetrieben, nach Grofigruppen
sortiert, bestimmt und ausgezahlt. Die Aktivitits-
dichte von epigdisch lebenden Tieren wird mit Hil-
fe von Barberfallen, die niveaugleich eingegraben
werden, ermittelt. Die Ergebnisse kénnen jedoch
nicht auf eine bestimmte Flicheneinheit bezogen
werden; zusétzlich findet man weniger aktive Tiere
oder bestimmte Stadien einer Art (wie z.B. Jung-
tiere) seltener als aktive, adulte Tiere. Schliipfende
Insektenlarven (Dipteren, Kifer, Hymenopteren)
werden mit Hilfe von Emergenzfallen erfasst. Diese
Fallen sind mit Bodenphotoeklektoren ausgestattet;
sie nutzen den negativen Geotropismus und den
positiven Phototropismus der meisten Insekten aus.
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B Chemische Eigenschaften
und Prozesse

Viele Regelungsfunktionen von Béden (Kap. 10.1)
beruhen auf biogeochemischen Prozessen und wer-
den deshalb von den chemischen Eigenschaften der
Boden beeinflusst. Beispiele hierfiir sind die Spei-
cherung und Nachlieferung von Néhrstoffen, die
Sorption und der Abbau von Schadstoffen sowie die
Pufferung von Saureeintragen. Chemische Prozesse
an Grenzflichen sind dabei von herausragender Be-
deutung. Etwa 40...60 % des Bodenvolumens beste-
hen aus Poren, die je nach aktueller Bodenfeuchte
mit Wasser (Bodenlosung) und Gasen (Bodenluft)
gefiillt sein konnen. Die feste Bodensubstanz be-
steht tiberwiegend aus Mineralen und kleineren
Anteilen von organischen Substanzen. In diesem
pordsen System aus mineralischen und organischen
Bodenpartikeln, Gasen, wiéssrigen Losungen und
Organismen bilden sich enorm grofie und chemisch
reaktive Grenzflachen aus. An diesen Grenzflichen
konnen Ionen und Molekiile adsorbiert, komple-
xiert, ausgeféllt oder chemisch umgewandelt wer-
den. Dieses Kapitel bietet eine Einfithrung in wich-
tige chemischen Eigenschaften und Prozesse, die
das Verhalten von Nihr- und Schadstoffen in Béden
kontrollieren.

I 5.1 Bodenlosung

Die wissrige Phase des Bodens wird als Boden-
16sung bezeichnet. Sie besteht aus freiem Wasser,
den darin gelsten Ionen und Molekiilen sowie
dispergierten kolloidalen Partikeln.! In Bodenmi-
neralen gebundenes Kristallwasser gehort nicht zur
Bodenlosung.

Die Zufuhr von Wasser findet in gut durchldssi-
gen und drainierten Boden primir iiber atmosphé-

" Als kolloidale Partikel werden alle im Wasser dispergierten
Partikel mit einem Durchmesser zwischen 1 und 1000 nm in
mindestens einer Dimension bezeichnet. Kolloidale Partikel
sedimentieren nicht oder nur sehr langsam, besitzen eine
sehr groBe spezifische Oberflache und konnen mit Sicker-
wasser durch Mittel- und Grobporen transportiert werden.

rische Niederschldge statt. Mit dem Regenwasser
werden dem Boden dabei immer auch geléste Stoffe
zugefihrt.

5.1.1 Geldste Stoffe im Regen-
| wasser

Schon bei der Wolkenbildung durch die Konden-

sation von Wasserdampf in der Atmosphire re-

agiert das Wasser mit Aerosolpartikeln und Gasen.

Zusitzlich nimmt es wihrend des Niederschlages

Stoffe aus der Atmosphire auf. Regenwasser ent-

hélt deshalb immer geloste Ionen, die mit dem

Niederschlag in die Boden eingetragen werden

(Tab.5.1-1). Die wichtigsten Quellen fiir geldste

Stoffe im Regenwasser sind (je nach geographi-

scher Lage):

e Marine Aerosole (Na, Cl, Mg, SO,, Ca, Ku.a.)

e Terrestrische Staube (Si, Al, Ca, K, Na, Mg, SO,,
COju.a.)

e (Post)Vulkanische Aerosole und Gase (Si, Al,
Mg, CO,, CH,, NH;, u.a.)

e Biologische Emissionen (Oxalat, Malonat, Citrat,
Acetylen u.a.)

e Natiirliche Spurengase (CO,, N,O, NO, NO,,
NH,, HC], CH, u.a.)

e Anthropogene Emissionen (NO,, SO,, CO,,
Ruflpartikel, Staube aus Bergbau, Industrie und
Verkehr)

Regenwasser iiber den Meeren und in kiistennahen
Gebieten ist besonders NaCl-haltig, da durch das
Aufwirbeln von Wassertropfchen iiber dem Meer
NaCl-reiche Aerosole entstehen. Marine Aerosole
sind auflerdem relativ reich an Mg und SO,. Im
Gegensatz dazu ist das Regenwasser iiber den Kon-
tinenten eher CaSO,-haltig. Die wichtigste Quelle
fiir Ca sind terrestrische Stiube, d. h. Bodenpartikel,
die durch Winderosion in die Atmosphire gelan-
gen. Eine weitere wichtige Quelle fir SO, sind an-
thropogene SO,-Emissionen aus der Verbrennung
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Tab. 5.1-1 Typische Konzentrationen geldster lonen
(in mgl-") und pH-Wert in Regenwasser (nach BERNER
& BERNER, 1996, leicht modifiziert).

lon Regenwasser, Regenwasser,
Kiisten und Ozeane Kontinente
Cl- 1...10 0,2...2
Na* 1...5 0,2...1
Mg?* 0,4...1,5 0,05...0,5
K* 0,2...0,6 0,1...0,3
Ca?* 0,2...1,5 0,1...3,0
S0%- 1...3 1...3
NO; 0,1...0,5 0,4...1,3
NH; 0,01...0,05 0,1...0,5
pH-Wert 5..6 4...8,5

fossiler Energietrager. Das Gas SO, reagiert in der
Atmosphdre mit Ozon (O,) und H,O unter Bildung
von Schwefelsdure (H,SO,), einer starken Saure. Die
Emission von SO, ist deshalb ein wichtiger Faktor
bei der Bildung des sauren Regens, mit pH-Werten
zwischen 3,5 und 5,5. Eine weitere wichtige Sdure-
quelle ist die Bildung von Salpetersaure (HNO,) aus
Stickoxiden (NO,), die bei der Verbrennung fossiler
Energietriger freigesetzt werden.

In der Atmosphire wird NO, auch durch N,-
Oxidation bei Blitzentladungen gebildet, was fiir
den natirlichen Stickstoffeintrag in terrestrische
Okosysteme von erheblicher Bedeutung sein kann.
Atmosphirische Stickstoffeintrige konnen auch in
Form von Ammoniak (NH;) erfolgen, der sowohl
aus natiirlichen Emissionen (z. B. Wild-Wiederkiu-
er, NH;-Entgasung aus kalkhaltigen Béden) als auch
aus anthropogenen Quellen (z. B. Haustiere, Giille-
und Abwasser-Ausbringung auf landwirtschaftliche
Nutzflichen) stammen kann.

5.1.2 Zusammensetzung der
| Bodenlosung

5.1.2.1 Geldste anorganische Stoffe

Wenn Regenwasser mit Boden in Kontakt kommt,
verandern sich die Konzentrationen der im Wasser
gelosten Stoffe. Durch chemische Verwitterung von

Silicaten werden H,SiO}, Ca**, Mg**, K*, Na* und
andere Tonen freigesetzt. Dabei werden in der Regel
Protonen verbraucht, was zur Neutralisation von
Sduren beitragt (Kap. 5.6.4). Die gelosten Kationen
stehen im Gleichgewicht mit austauschbar adsor-
bierten Kationen an negativ geladenen Oberfldchen
von Tonmineralen und organischen Substanzen.
Kationenaustausch und spezifische Adsorption an
Oberflichen bestimmen weitgehend, welche Ionen
im Boden gespeichert und welche leicht mit dem
Sickerwasser ausgewaschen werden. Weiterhin fin-
den mikrobielle Umwandlungsprozesse statt, wie
zum Beispiel die mikrobielle Oxidation von Ammo-
nium (NH}) zu Nitrat (NO;3), ein Prozess, der als
Nitrifikation bezeichnet wird (Kap. 9.6.1.3). Durch
den Stoffwechsel von Organismen (z. B. aerobe At-
mung) werden Gase verbraucht (z.B. O,) und an-
dere freigesetzt (z.B. CO,). Dadurch dndern sich
auch die Konzentrationen an gelosten Gasen in der
Bodenlosung. Tabelle 5.1-2 zeigt typische Bereiche
gemessener Konzentrationen von gelosten Stoffen
in der Bodenlosung von Waldboden und Ackerbo-
den Mitteleuropas.

Die Zusammensetzung der Bodenlosung an ei-
nem Standort unterliegt zeitlichen Schwankungen,
welche durch jahreszeitlich bedingte Veridnderun-
gen der Vegetation, Bodenfeuchte, Bodentempera-
tur und anderer Faktoren ausgelost werden. In nie-
derschlagsreichen Perioden wird die Bodenlésung
durch infiltrierendes Regenwasser verdiinnt. In Pe-
rioden mit hoher Verdunstung kommt es dagegen
zu einer Aufkonzentrierung geldster Stoffe. Auch
raumlich kann die Zusammensetzung der Bodenlé-
sung variieren. Versickerndes Wasser in Grobporen
hat oft eine andere Zusammensetzung als das Was-
ser, welches bereits seit lingerer Zeit in feinen Poren
des Bodens gespeichert war.

Das Sickerwasser, das den Boden in Richtung
Grundwasser verlisst, enthilt deutlich hohere Kon-
zentrationen an gelosten Stoffen als Regenwasser.
Durch Niederschlige, Verdunstung und Versicke-
rung werden chemische Gleichgewichte im Boden
immer wieder gestort und chemische Reaktionen
angetrieben. Die chemische Verwitterung und
Mineralneubildung werden dadurch begiinstigt
(Kap.2.2.5 u. 2.4.2).

Die Zufuhr von Wasser erfolgt allerdings nicht
in allen Boden allein durch Niederschldge. Bei ho-
hem Grundwasserstand kann auch Wasser durch
Kapillarkrifte in den ungesattigten Boden aufstei-
gen und geloste Stoffe mitfiihren. Die Watten und
Nassstrande der Kiisten werden zyklisch mit Meer-
wasser tberflutet. Boden mit Hangwassereinfluss
oder periodischer Uberflutung (z. B. Auen) erhalten
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ebenfalls einen externen Eintrag von Wasser und
gelosten Stoffen. Auenbdden sind deshalb wich-
tige Senken und/oder Quellen fiir Schadstoffe in
Flielgewdssern. Auf landwirtschaftlich genutzten
Flichen kann auch die Zufuhr von Bewdésserungs-
wasser eine wichtige Rolle spielen. Je nach Was-
serqualitit und -menge konnen dabei erhebliche
Mengen an gelosten Stoffen in die Boden einge-
tragen werden und, besonders in ariden Regionen,
zur Na-Anreicherung oder sogar Bodenversalzung
fithren. Externe Eintrage von Wasser und gelosten
Stoffen haben immer einen groflen Einfluss auf die
Stoftkreislaufe und die chemischen Eigenschaften
der Boden.

5.1.2.2 Geldste organische
Substanzen (DOM)

Mikroorganismen und Pflanzenwurzeln scheiden
16sliche organische Verbindungen aus um im Boden
gebundene Nihrstoffe zu mobilisieren (z. B. organi-
sche Sduren, Enzyme, Siderophore). Zusitzlich kon-
nen sich Bestandteile der organischen Bodensubs-
tanz im Wasser 16sen. Die Gesamtheit der gelosten
organischen Substanzen in der Bodenlosung wird
als DOM (engl. dissolved organic matter) bezeichnet.
Die Konzentration geloster organischer Substanzen
wird meistens tiber den organischen Kohlenstoff
gemessen und daher als DOC (engl. dissolved orga-
nic carbon)? angegeben. Als , gelost” werden in vie-
len Studien diejenigen Stoffe bezeichnet, die einen
0,45-um Membranfilter passieren. Dabei ist jedoch
zu beachten, dass die Ubergange zwischen gelésten,
makromolekularen und kolloidalen Stoffen fliefSend
sind und diese , geloste Fraktion auch kolloidale
Partikel <0,45 um enthalten kann.

Je nach Eigenschaften und Nutzung der Boden
kann die DOC-Konzentration in der Bodenlosung
zwischen 5 und 500 mg1-! betragen (Tab. 5.1-2). Bo-
denlosungen aus Ap-Horizonten von Ackerbdden
enthalten oft zwischen 15 und 50 mgl'DOC. In
Bodenlésungen aus Ah-Horizonten von Waldbéden
sind die DOC-Konzentrationen im Durchschnitt
hoher, mit hiufigen Werten zwischen 50 und
150 mgl-!. Sowohl die Konzentrationen als auch die
chemische Zusammensetzung von DOM unterlie-
gen jahreszeitlichen Schwankungen, die durch An-

2 Weitere in der Literatur gebrauchliche Abkiirzungen sind TOC
(=total organic carbon), POM (= particulate organic matter),
POC (= particulate organic carbon), DON (= dissolved organic
nitrogen) und DOP (= dissolved organic phosphorus).

derungen der Bodenfeuchte, der Bodentemperatur,
dem Anfall von Streustoffen und der biologischen
Aktivitdt von Pflanzen und Mikroorganismen be-
dingt sind.

DOM besteht aus einer Vielzahl chemischer Ver-
bindungen unterschiedlicher Herkunft. Ein erheb-
licher Anteil der DOM kann aus Kohlenhydraten
bestehen, vor allem in intensiv durchwurzelten Bo-
denhorizonten. Dabei iiberwiegen oft Polysaccha-
ride, aber auch Disaccharide (z. B. Saccharose) und
Monosaccharide (z. B. Glucose, Fructose, Galactose,
Mannose) kommen vor. Di- und Monosaccharide
werden allerdings relativ schnell durch Mikroorga-
nismen wieder abgebaut. Eine weitere sehr wich-
tige Gruppe organischer Substanzen in DOM sind
niedermolekulare organische Siuren und andere
Komplexbildner. Zu dieser Stoffgruppe gehdren
einfache aliphatische Mono- und Dicarbonsauren
(z.B. Essigsdure, Oxalsdure, Fumarsdure), Hydro-
xycarbonsduren (z.B. Citronensiure, Weinséure,
Gluconsdure) und Ketosduren (z.B. Oxalessigsdu-
re, Ketoglutarsdure) sowie aromatische Hydroxy-
carbonsduren (z. B. Salicylsdure, Protocatechuséure,
Gallussdure), Dihydroxybenzole (z.B. Brenzcate-
chin, Hydrochinon) und verschiedene Aldehyde,
Polyphenole, Aminosduren, Fettsiuren und Side-
rophore. Siderophore sind eine Gruppe von extrem
starken Komplexbildnern fiir Fe** (es gibt hunderte
verschiedene Siderophore). Sie werden unter Eisen-
mangelbedingungen von Mikroorganismen (Bak-
terien, Pilze) und Grisern (z.B. Weizen, Gerste)
ausgeschieden, um Fe aus Bodenpartikeln zu losen.
Die Konzentration dieser Siuren und Komplex-
bildner in der Bodenldsung wird mafigeblich vom
Gehalt an zersetzbarer organischer Substanz, von
der Mikroorganismenaktivitit und der Menge der
durch Pflanzenwurzeln ausgeschiedenen Substan-
zen bestimmt.

Neben diesen relativ hydrophilen Substanzen
enthilt DOM auch betrichtliche Anteile (30 bis
60 % des DOC) an hydrophoberen Verbindungen,
die gelost oder in kolloidaler Form vorliegen kon-
nen. Hierbei handelt es sich vor allem um polymere
Zersetzungsprodukte von Polysacchariden, Ligno-
cellulose und Lignin aus Pflanzenresten sowie um
Fulvosduren und Huminséuren. Diese hydrophoben
DOM-Bestandteile konnen hydrophobe organische
Chemikalien (z.B. PAK, PCB, Dioxine, Pflanzen-
schutzmittel) binden und so deren Loslichkeit und
Mobilitdt im Boden betrachtlich erh6hen. Die Ful-
vo- und Huminsduren wirken aulerdem als Kom-
plexbildner fiir essenzielle (z.B. Fe**, Cu®*, Zn?*)
und/oder potentiell toxische (z. B. Hg**, AI**, Cu**,
7Zn**) Metallkationen.
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Tab. 5.1-2 Typische Zusammensetzung der Bodenldsung (Bodensattigungsextrakte und Saugkerzenldsungen) von
nicht bis wenig belasteten Acker- und sauren Waldboden gemaBigt-humider Klimate. Werte in Klammern: geringer
Datenumfang. (Quellen: BRADFORD et al., 1971, CAMPBELL & BECKETT, 1988, und BRUMMER et al., unverdffentl.).

Parameter Einheit Waldbdden Ackerbdden

Bereich Haufige Werte Bereich Haufige Werte
pH (CaCl,) 2,8...4,0 3,2...3,8 4,1..7,5 5,0...6,8
pH (Bodenlosung) 3,0...4,5 3,2...4,0 4,8...8,2 5,6...7,8
EC dS m-! 0,2...1,6 0,3...1,2 <0,1...1,8 0,3...0,7
DOC mg |- 30...500 50...150 5...500 15...50
HCO;3;+H,CO, mg |- (<1...40) (1...5) 5...210 20...100
Ca mg |- <1...180 1...40 5...600 40...160
Mg mg |- <0,01...30 0,1...10 1...60 528
K mg |- 0,3...50 1...15 0,1...80 3...30
Na mg |- <1...40 1...20 2...50 2...20
NH; mg |-’ 0,5...20 0,5...10 <0,1...16 0,2..4
NO; mg |- 5...450 10...200 1...800 20...200
NO; mg I’ <1) (<1) <0,1...30 <0,1...1
Cl- mg |-’ 3...170 5...70 1...400 6...100
S0z mg |- 5...350 15...150 5...300 10...120
HPOZ- +H,PO; mg |-’ <0,05...12 <0,05...5 0,4...40 1...10
Si mg I (2...60) (5...40) 1...40 4..25
F mg |- 0,2...5 0,3...2 0,1...4 0,2...1
Al pg It 200...30000  500...10000 <10...10000 100...5000
Fe pg It 5...10000 50...5000 <5...8000 20...3000
Mn pg It 20...30000 50...15000 <1...3000 <1...700
Cu pg It <1...800 1...50 1...300 3...60
Zn pg It 30...4000 80...2000 1...800 10...400
Cd pg It 0,5...50 1...25 <0,1...20 <0,1...3
Pb pg It 0,5...250 2...100 <1...120 <1...50
As pg It <0,1...50 <0,1...10 <0,01...12 1...8

In anthropogen belasteten Béden konnen auch
synthetische organische Verbindungen in der Bo-
denlésung vorkommen. Manche dieser Verbindun-
gen sind starke Komplexbildner fiir Metalle (z.B.
Ethylendiamintetraessigsaure, EDTA; Nitrilotriace-
tat, NTA) oder oberflichenaktive Stoffe (Detergen-
tien). Solche Stoffe konnen durch die Ausbringung

von Kldrschlamm und anderen Siedlungsabfillen
sowie durch die Verrieselung von Abwasser in die
Boden gelangen und dort eine Mobilisierung von
Schwermetallen bewirken.

Fiir Mikroorganismen in tieferen Bodenhorizon-
ten stellt DOM eine sehr wichtige mobile Energie-
quelle dar. Etwa 3 bis 40 % der DOM im Sickerwas-
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ser sind mikrobiell relativ leicht abbaubar, der iibri-
ge Teil dagegen nur schwer. Der mikrobielle Abbau
der organischen Substanzen kann bei ungeniigender
Durchliiftung des Bodens zu anoxischen Bedingun-
gen fithren und anschlieflend die Reduktion von
Nitrat, Mangan- und Eisenoxiden sowie von Sulfat
antreiben (Kap. 5.7.4).

1 5.2 Gasgleichgewichte

In ungesattigten Boden ist ein Teil der Poren mit
Gasen gefillt, die als Bodenluft bezeichnet wer-
den. Die Zusammensetzung der Bodenluft wird in
Kapitel 6.5.1 ausfithrlicher beschrieben. Auf Grund
der Bodenatmung (Wurzeln, Tiere, Mikroorganis-
men) ist der relative O,-Partialdruck der Boden-
luft niedriger als in der Atmosphire (Po,=0,21),
wihrend der relative CO,-Partialdruck gegeniiber
der Atmosphire (Pco,=0,00038) stark erhoht sein
kann. Diese Unterschiede sind umso ausgeprégter,
je schlechter ein Boden durchliiftet und je ho-
her seine biologische Aktivitit ist. Eine gehemmte
Durchliftung kann durch einen hohen Wasserge-
halt oder durch Verdichtungen des Bodens bedingt
sein (Kap. 10.7.2). Unter anoxischen Bedingungen
konnen neben CO, noch weitere Spurengase im
Boden entstehen, wie etwa Lachgas (N,0O), ein
Nebenprodukt der mikrobiellen Reduktion von
NO; (Denitrifikation) oder Methan (CH,), das
durch Bakterien unter stark anoxischen Bedingun-
gen gebildet wird.

Gase in der Bodenluft konnen zum Teil im Bo-
denwasser gelost werden. Umgekehrt kénnen auch
geloste Stoffe aus dem Bodenwasser in die Gaspha-
se iibergehen. Neben den oben erwihnten Gasen
konnen auch niedermolekulare organische Sduren
sowie synthetische organische Verbindungen (z. B.
Pestizide) in die Gasphase iibergehen, sofern sie
geniigend fliichtig sind (Kap. 10.3).

Das Gleichgewicht zwischen den Gasen in der
Bodenluft und den im Bodenwasser gelosten Ga-
sen kann mit Hilfe des HENRY-Gesetzes beschrie-
ben werden. Das HENRY-Gesetz beschreibt die li-
neare Beziehung zwischen dem Partialdruck eines
Gases A in der Gasphase (p,, in hPa) und der im
Wasser gelosten Konzentration des Gases ([A(aq)],
in M):

[A(aq)]zKHpA (1]

Dabei ist Ki; (M hPa™') die HENRY-Konstante fiir das
entsprechende Gas bei einer gegebenen Temperatur.

Tab. 5.2-1 HeNRY-Konstanten fiir die Wasserloslichkeit
verschiedener Gase (bei 25 °C) (nach STUMM & MORGAN,
1996).

Gas HENRY-Konstante (M hPa-")
CH;COOH 7,56- 10"
NH, 5,63 102
H,S 1,04 10
co, 3,35-10°5
N,O 2,54-10°
CH, 1,27 107
0, 1,24-106
N, 6,25-107

In Tabelle 5.2-1 sind die HENRY-Konstanten fiir ei-
nige wichtige Gase bei 25 °C zusammengestellt. Da-
raus ist ersichtlich, dass die Gase sehr unterschied-
lich gut in Wasser 16slich sind. Eine extrem hohe
Wasserloslichkeit zeigen beispielsweise Essigsdure
(CH,COOH) und Ammoniak (NH;), wihrend O,
und N, eine um viele Gréflenordnungen geringere
Wasserloslichkeit aufweisen.

5.3 Speziation und
iy Komplexbildung

Die in der Bodenl6sung gelosten Ionen und Mo-
lekile konnen miteinander geloste Komplexe bil-
den. Dadurch verdndern sich ihre chemischen Bin-
dungsformen, die Speziation. Die chemischen For-
men (Redoxzustand und Bindungsform), in denen
die chemischen Elemente oder Molekiile vorliegen,
werden als Spezies bezeichnet.

Die Losungsspeziation ist besonders fiir Spuren-
metalle von grofler Bedeutung. Sie beeinflusst deren
chemisches Verhalten im Boden, einschliefllich ih-
rer Mobilitat, Verfiigbarkeit fiir Organismen und
Toxizitit. Da die Bodenlosung viele verschiedene
Metallkationen, anorganische Anionen sowie gelos-
te organische Molekiile enthalt, kann jedes Element
in einer groflen Anzahl verschiedener Spezies vor-
liegen (Tab. 5.3-1).

Die analytische Bestimmung der gelosten Spezi-
es eines Elementes kann schwierig und aufwindig
sein und ist in vielen Fillen noch nicht moglich.
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Eine Alternative bietet die Berechnung der gelosten
Spezies auf Grund ihrer thermodynamischen Stabi-
litaten. Im Folgenden werden die Grundlagen einer

Speziationsrechnung kurz erldutert.

5.3.1 lonenstédrke, Konzen-

| tration und Aktivitat

Die chemische Aktivitit einer gelosten Spezies
hingt nicht nur von ihrer Konzentration ab, son-
dern sie wird auch von der Ionenstirke der Losung
beeinflusst. Die Ionenstarke I ist ein Mafd fur die
Gesamtheit aller gelosten Ionenladungen in einer

wissrigen Losung. Sie ist definiert als:

1=%me

wobei m; die Molalitit® und Z, die Ladung eines
jeden Ions i in der Losung darstellt. Die Aktivitét a;

eines Tons i kann ausgedriickt werden als

n;
a; =Y, W

Dabei ist y; der Aktivitdtskoeffizient (dimensions-
los) fiir das Ion i, m; ist die Molalitdt des Ions i und
m ist die Standardmolalitit (1, =1 mol kg™!). Man
beachte, dass die Aktivitit a; im Gegensatz zur Kon-

zentration ebenfalls dimensionslos ist.

1997). Die Ionenstirke I’ wird hier als Ionenstirke
(I) relativ zur Ionenstirke unter Standardbedingun-
gen (I°=1 molal) ausgedriickt (I’=I/I°), wodurch die
Einheiten entfallen.

Eine weitere, hiufig eingesetzte empirische Glei-
chung ist die DAVIES-Gleichung:

N
1+\/7

Diese Gleichung bietet den Vorteil, dass sie keine io-
nenspezifischen Parameter enthalt und bis zu einer
Ionenstirke von I=0,5M eine gute Abschitzung
der Aktivitatskoeffizienten liefert. Fiir alle Jonen mit
gleicher absoluter Ladung IZI ergibt sich der gleiche
Aktivititskoeffizient y,. In Abbildung 5.3-1 sind die
nach der DAVIES-Gleichung berechneten Aktivitits-
koeffizienten fiir ein-, zwei- bzw. dreiwertige Ionen
(1Z1=1, 2 bzw. 3) als Funktion der Ionenstirke dar-
gestellt. In extrem verdiinnten wissrigen Losungen
ist ;= 1 und die Aktivitdt eines jeden Ions entspricht
etwa dem Wert seiner Molalitit (bzw. Molaritit). Je
hoher die Ionenstirke ist, desto kleiner wird der
Aktivitdtskoeffizient (0<y; <1) und die Aktivitit
eines Jons ist deutlich geringer als der Wert seiner
Molalitit. Dieser Effekt ist umso grofier, je hoher
die Ionenladung IZI und je grofler die Ionenstirke
der Losung ist.

Fir Losungen mit sehr hohen Ionenstirken
(>0,5M) miissen komplexere Gleichungen fiir die
Berechnung der Aktivititskoeffizienten herangezo-

logy, = -AZ’ -0,31 (5].

Zur Abschitzung der Aktivitatskoeffizienten fiir
geloste Tonen wurden verschiedene (semi-)empiri-
sche Gleichungen entwickelt, von denen hier nur
zwei eingefiihrt werden sollen. Eine hiufig verwen-
dete Gleichung zur Berechnung der Aktivitétskoeffi-
zienten ist die erweiterte DEBYE-HUCKEL-Gleichung,
welche bei Ionenstirken bis zu I=0,1 M eingesetzt
werden kann

logy. :ﬂ
- (BT

wobei A und B temperaturabhingige Konstanten
sind (A =0,5116 und B =0,33 bei 25 °C) und der io-
nenspezifische Parameter o, vom effektiven Durch-
messer des Ions i in Losung abhingt (LANGMUIR,

(4]
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3 Die Molalitdt m; ist die Konzentration eines lons / in molkg™'.
In verdiinnten wéssrigen Losungen kann die Molalitdt anna-
herungsweise mit der Molaritdt M, der Konzentration des

lons / in mol I"! (bzw. M), gleichgesetzt werden.

lonenstérke (M)

Abb. 5.3-1 Aktivitatskoeffizienten y, nach der DAVIES-
Gleichung (Gl. [5]) fiir ein-, zwei- und dreiwertige An-
ionen und Kationen (|Z|=1, 2, 3) als Funktion der
lonenstarke der Losung.
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gen werden, wie etwa das PITZER-Modell (LANG-
MUIR, 1997, SUAREZ, 1999). Derart hohe Ionenstir-
ken kommen aber nur in salzreichen Bdden vor.

| 5.3.2 Losungsspeziation

5.3.2.1 Gel6éste Komplexe und
lonenpaare

Betrachten wir exemplarisch das Spurenelement
Kupfer (Cu), das in gut durchliifteten Boden vor-
wiegend in der Oxidationsstufe +II vorkommt. Un-
ter sauren Bedingungen und in Abwesenheit von
Liganden liegt gelostes Cu(II) vor allem als He-
xaquokomplex (Cu(H,0)%*) vor, d. h. Cu?* ist in der
ersten Koordinationshiille von sechs Wassermole-
kiilen umgeben. Diese Spezies wird auch als freie
Cu?* Spezies bezeichnet. Mit steigenden pH-Werten
unterliegt ein immer groflerer Anteil des gelosten
Cu?* der Hydrolyse, d.h. die Wassermolekiile der
ersten Koordinationshiille geben Protonen ab nach

Cu(H,0); = Cu(H,0),0H" + H"
log K, =-7,497 [6]

Cu(H,0);0H" = Cu(H,0),(OH)," + H'
log K,=-8,733 (7]

So entstehen die ersten beiden Hydroxospezies, die
ohne die Wassermolekiile als CutOH* und Cu(OH)}
geschrieben werden. Weitere Hydroxospezies sind
Cu(OH);, Cu(OH)3™ sowie die polynuklearen Spe-
zies Cu,(OH)3" und Cu,(OH)3". Die Anteile dieser
Spezies am gelosten Cu?* sind allerdings meistens
gering. Trotzdem kénnen auch Spezies, die nur in
geringen Anteilen vorkommen, von grofiter oko-
logischer Bedeutung sein, z. B. wenn sie besonders
toxisch fiir Organismen sind. Ein bekanntes Bei-
spiel ist das siebenfach positiv geladene Al'*-Ion,
[Al;;0,(OH),,(H,0),,]7*, dem eine sehr hohe Phy-
totoxizitdt zugeschrieben wird.

In analoger Weise bilden auch viele andere Me-
tallkationen in Wasser Hydroxospezies, wobei die
log K, Werte in der Reihenfolge Hg?** > Cr¥* > A" >
Cu** > Pb** > Zn?* > Co*" > Ni** > Cd?* > Mn**
abnehmen (ein kleinerer log K;-Wert bedeutet, dass
die erste Hydroxospezies erst bei einem héheren
pH-Wert von Bedeutung ist).

Metallkationen konnen auch mit anderen Ligan-
den Komplexe oder Ionenpaare bilden, woraus sich
eine Vielzahl moéglicher Metallspezies ergibt (z.B.
CuCl*, CuSOY, CuHPO), Cu-Citrat™ und Cu-Oxa-

lat®). Wichtige anorganische Liganden in Bodenls-
sungen sind F-, Cl-, SO%-, NO3, PO3~ und HCO;3. Zu
den organischen Liganden zéhlen niedermolekulare
Carbonsiuren (Citrat, Oxalat, Malonat), die durch
Pflanzenwurzeln und Mikroorganismen ausgeschie-
den werden, aber auch héhermolekulare Fulvo- und
Huminsduren sowie andere polymere organische
Molekiile. Viele Liganden sind Brensted-Siuren
(bzw. deren Anionen) und kénnen somit Protonen
abgeben (bzw. wieder aufnehmen). Thre Speziation
und Reaktivitdt in Bezug auf Metallkomplexierung
verdndern sich deshalb mit dem pH-Wert. Bei-
spielsweise liegt Orthophosphat (PO}", Anion der
Phosphorsdure H,PO,) in sauren Boden hauptséch-
lich als H,POj vor, wihrend in schwach sauren bis
neutralen Béden HPO?~ dominiert.

Je nach Metall und Ligand kénnen sich verschie-
denartige Komplexe ausbilden. In einem aufler-
sphirischen Komplex (auch Ionenpaar genannt)
behdlt das Metallkation seine vollstindige erste
Hydrathiille (Abb. 5.3-2, links). Der Ligand bleibt
auflerhalb der Hydrathiille des Metalls und die Bin-
dung beruht ausschliefSlich auf elektrostatischen
Kriften. Einige Beispiele fiir Ionenpaare in Boden-
losungen sind CuCl*, NaHCOY, CaCO%, CaHCOY,
MgSO} und CaSO¥.

Dringt der Ligand dagegen in die erste Koordi-
nationshiille um das Metall ein, so bildet sich ein
innersphirischer Komplex (Abb. 5.3-2, rechts). Die
Bindung kann sowohl ionischen als auch kovalen-
ten Charakter annehmen. Innersphérische Kom-
plexe sind in der Regel stabiler, als aulersphirische
Komplexe. Einige Beispiele fiir anorganische inner-
sphirische Komplexe in Bodenlosungen sind AIF?*,
AlF} und AISOJ. Einige weitere Beispiele fiir wich-
tige Spezies geloster Metalle in Bodenldsungen sind
in Tabelle 5.3-1 zusammengestellt.

Ein weiterer Faktor, der die Stabilitdt geloster
Komplexe beeinflusst, ist die Anzahl an Bindun-
gen zwischen einem Metallkation und einem Ligan-
den. Bei einer einfachen Koordination bilden sich
monodentate Komplexe. Koordiniert der Ligand
dagegen zweifach mit dem Metallkation, spricht
man von einem bidentaten Komplex (Abb. 5.3-3).
Einige Liganden sind in der Lage, mehrfach mit
einem Metallion zu koordinieren (multidentate
Komplexe). Organische Liganden, die zwei- oder
mehrfach mit einem Metall koordinieren kénnen,
werden auch als Chelatoren bezeichnet und de-
ren Komplexe entsprechend als Chelatkomplexe
(griech. Chele =Krebsschere). Bidentate oder mul-
tidentate Komplexe sind in der Regel stabiler als
entsprechende monodentate Komplexe. Zwei anor-
ganische Liganden, die neben monodentaten auch
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Abb. 5.3-2 AuBersphérische und
Innersphérische Komplexe: (a) sche-
matisch, (b) als Polyedermodell,

(c) Beispiel CuClI* als auBerspha-
rischer und AIF?* als innersphéa-
rischer Komplex. Im auBerspha-
rischen CuCl*-Komplex ist das Cu?*-
Kation mit sechs Wassermolekiilen
koordiniert. Das Cl~-Anion wird elek-
trostatisch angezogen, dringt aber
nicht in die erste Koordinationshiille
ein. Im innerspharischen AlF2*-
Komplex befindet sich der Ligand
F-in der ersten Koordinationshiille
um das Al¥*-Kation.

Abb. 5.3-3 Beispiele fiir monoden-
tate Komplexe, bidentate Komplexe
und Chelatkomplexe in Losung
(nach ESSINGTON, 2004).

Innerspharischer
Komplex

AuBerspharischer
Komplex

(a) ()

N /

(b)
OH, THZ
H,0 _OH, H,0 _OH,
(© e ci AR
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Ho0-_ | _OH, |
/Cuz+ /C\
H,0 | ) o
OH,
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0
Otz H,0 TH2 o c//
H,0 o} 2 O
2 \(|:u2+/ \C:O >Cu2+
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o}

Tridentat (Cu-Citrat")



5.3 Speziation und Komplexbildung

Tab. 5.3-1 Beispiele fiir wichtige Spezies geloster
Metallkationen in der Bodenlosung. Die Bedeutung der
einzelnen Spezies hangt stark vom pH-Wert und der
Zusammensetzung der Bodenldsung ab. Carbonatspe-
zies sind vor allem in neutralen bis alkalischen Boden
wichtig (DOM = dissolved organic matter).

Kation Spezies (Beispiele)
Na* Na*, NaHCOJ
K K*, KSO;

Mg?  Mg?*, MgS0§¢, MgCO$, Mg-DOM

Ca?*  Ca?, CaSO§, Ca-DOM, CaHCO3, Ca-DOM

AR AI%*, AIF?, AIF}, AISO;, AIOH?*, AI(OH);,
Al-DOM

Fe2+ FeZ*, FeSO}, FeH,PO}, FeCOY, FeHCO3,
Fe-DOM

Fed* FeOH?", Fe(OH)$, Fe-DOM
Cu?* Cu?*, CuC0Y, Cu-DOM
Zn?* Zn*, ZnS0Y, ZnHCO}, ZnCOY, Zn-DOM

Cd?* Cd?*, CdS0y, CdCI*, CdHCO3, Cd-DOM

Pb2*, PbSOS, PbHCO3, PbCOY, PbOH*,

2+
Po*™ by pom

bidentate Komplexe bilden kénnen, sind CO2~ und
SO?%. Beispiele fiir Chelatoren, die in Bodenlésun-
gen vorkommen, sind Oxalat (bidentat), Salicylat
(bidentat) und Citrat (tridentat).

5.3.2.2 Massenwirkungsgesetz und
Stabilitatskonstanten

Die Bildung eines gelosten Komplexes kann als all-
gemeine Reaktionsgleichung geschrieben werden

aM™ + bl = ML} (8]

wobei M™" das Metallkation mit positiver Ladung
m, L™ der Ligand mit negativer Ladung », a und b
die stochiometrischen Faktoren und g die Ladung
des Komplexes (q=am-bn) ist. Im chemischen
Gleichgewicht gilt*

KO _ {MaLcll’} [9]

Py

* Aktivitdten werden hier durch geschwungene Klammern {...}
und Konzentrationen durch eckige Klammern [...] ausgedriickt.

wobei K° als thermodynamische Stabilititskons-
tante des Komplexes bezeichnet wird. Die thermo-
dynamische Stabilitdtskonstante kann mit Hilfe der
Aktivititskoeffizienten in eine sog. konditionale
Stabilititskonstante K umgerechnet werden, die in
Konzentrationen ausgedriickt wird und somit nur
bei einer bestimmten Ionenstirke I gilt.

a q
K =K° e _ [A/[ﬁa[‘b ] . [10]
run T
Die Aktivititskoeffizienten y; konnen nach der er-

weiterten DEBYE-HUCKEL- oder der DAVIES-Glei-
chung (Gl [4], [5]) berechnet werden.

5.3.2.3 Massenbilanzgleichungen

Neben den Reaktionsgleichungen und den ent-
sprechenden Stabilititskonstanten miissen in einer
Speziationsrechnung auch die Massenbilanzen fiir
alle Komponenten berticksichtigt werden. Fiir das
Metall M und den Liganden L gilt die Massenbi-
lanzgleichung

My =[M™ |+a[ M,L{]+.. [11]

Ly=[ |+b[ M,L3]+... [12]

wobei entsprechend der Spezies M, L9 auch alle
weiteren Spezies berticksichtigt werden miissen.

5.3.2.4 Computerprogramme fiir
Speziationsrechnungen

Zahlreiche Computerprogramme stehen heute fiir
chemische Speziationsrechnungen in wiéssrigen
Systemen zur Verfiigung. Einige dieser Programme
sind als Freeware iiber das Internet frei verfiigbar
(z.B. Visual-MINTEQ, MINTEQA2, PHREEQC),
andere werden gegen eine Lizenzgebiihr abgege-
ben (z. B. ECOSAT, MINEQL+, The Geochemists
Workbench). Die meisten Programme konnen die
Berechnung geloster Spezies auch mit Losungs-
gleichgewichten, Gasgleichgewichten, Sorptions-
gleichgewichten und Redoxgleichgewichten kop-
peln, so dass thermodynamische Gleichgewich-
te in komplexen Systemen wie Boden berechnet
werden konnen. Die Reaktionskinetik kann dage-
gen nur in manchen der Programme beriicksich-
tigt werden (z.B. PHREEQC, The Geochemists
Workbench).
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5.4 Loslichkeit und
y Losungskinetik

Die Bodenlosung ist in direktem Kontakt mit den
Oberflichen der Bodenminerale und der festen orga-
nischen Substanz. An diesen Oberflichen kommt es,
neben vielen anderen Reaktionen, zu Losungs- und
Fallungsreaktionen. Solche Reaktionen fiihren zum
Beispiel zur Bildung bzw. Losung von Salzen, Gips
oder Carbonaten. Sie spielen aber auch eine wich-
tige Rolle fiir die Bioverfiigbarkeit von Néhrstoffen
und potenziell toxischen Spurenmetallen im Boden.
Auch die Verwitterung primdrer Silicate sowie die
Neubildung sekundérer Minerale (Oxide, Tonmine-
rale) werden maf3geblich durch sie beeinflusst.

Welche Minerale sich im Boden auflésen (bzw.
chemisch verwittern) und welche sich neu bilden,
hingt einerseits von den Aktivititen geloster Ionen in
der Bodenlosung ab, und andererseits von der ther-
modynamischen Stabilitdt aller in Frage kommen-
der Minerale (Losungsgleichgewichte). Der zeitliche
Verlauf dieser Prozesse wird durch die Kinetik der
einzelnen Reaktionen bestimmt. Selbst Minerale, die
gemeinhin als ,,unloslich® bezeichnet werden, sind zu
einem gewissen Grad in Wasser 16slich und kénnen
iiber lange Zeitrdaume im Boden verwittern (der Be-
griff ,,schwerloslich® ist deshalb zu bevorzugen).

5.4.1 Loslichkeitskonstante,
lonenaktivitatsprodukt und
| Sattigungsindex

Die Loslichkeit oder thermodynamische Stabilitit
von Mineralen kann mit Hilfe einer Loslichkeitskon-
stante ausgedriickt werden. Betrachten wir zundchst
eine allgemeine Losungsreaktion fiir ein Mineral

M,L, (OH) (s) + cH'(ag) —aM™ (aq) +

bL" (aq) + c¢H,0(/) [13]
wobei Festphasen durch (s), geloste Stoffe durch
(aq) und das Losungsmittel durch (I) gekennzeich-
net sind und die Elektroneutralitit durch die Bedin-
gung am - bn - ¢ = 0 erfiillt sein muss. Wie bereits in

Kap. 5.3.2 eingefiihrt, ist M™* ein Metallkation und
L™ ein Ligand. Im chemischen Gleichgewicht gilt

ey {r} {noy
{M,L, (oH) HH}

(14]

diss

wobei Ky, die Loslichkeitskonstante des Minerals
ist. Die Loslichkeitskonstanten von Mineralen kon-
nen aus den freien Enthalpien (Gibbs Energie) der
einzelnen Komponenten berechnet werden. Solche
thermodynamischen Konstanten bilden die Grund-
lage zur Vorhersage der langfristigen Stabilitdt
von Mineralen in Béden und die Berechnung der
Gleichgewichtskonzentrationen von Ionen in Bezug
auf bestimmte Mineralphasen.

Fiir reine Phasen (Mineral, Wasser, Gas) sind die
Aktivitdten unter Standardbedingungen (T =25°C
oder 298 K und p =1013 hPa) gleich eins. Annihe-
rungsweise kann das fiir H,O in verdiinnten wiss-
rigen Bodenlosungen und fiir die meisten Mineral-
phasen im Boden ebenfalls angenommen werden.
Unter dieser Annahme reduziert sich die Loslich-
keitskonstante zur sog. Loslichkeitsproduktkons-
tante K,

K, =%§L}b [15]

(im chemischen Gleichgewicht)

Tabelle 5.4-1 gibt die Loslichkeitsproduktkonstan-
ten ausgewdhlter Minerale an, die héaufig in Boden
vorkommen.

Der Term auf der rechten Seite von Gleichung
[15] entspricht auch dem sog. Ionenaktivititspro-
dukt (IAP) einer Losung in Bezug auf das ent-
sprechende Mineral. Aus dem Verhiltnis zwischen
dem aktuellen IAP einer bestimmten Losung und
der Konstante Ky, des Minerals ldsst sich der Satti-
gungsindex SI der Losung in Bezug auf das Mineral
berechnen.

S[=log[§;4PJ [16]

N3

Aus dem Sittigungsindex ldsst sich ablesen, ob
eine Losung in Bezug auf das Mineral tibersittigt
(SI>0), untersdttigt (SI<0) oder im chemischen
Gleichgewicht (SI=0) ist.

| 5.4.2 Stabilitatsdiagramme

Die Loslichkeit verschiedener Minerale ldsst sich
graphisch in Stabilititsdiagrammen darstellen
(Kap.2.4.4). Aus solchen Diagrammen kann man
ablesen, welche Minerale sich unter bestimmten Be-
dingungen auflésen oder bilden kénnen. Betrach-
ten wir als Beispiel einen mit Blei kontaminierten
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Tab. 5.4-1 Loslichkeitsproduktkonstanten (log Kgp) fiir ausgewahlte Minerale mit den entsprechenden lonenaktivi-
tatsprodukten (IAP) (modifiziert nach ROBARGE, 1999 und Visual-MINTEQ Datenbank). Die Aktivitat von H,0O wurde
als eins angenommen (verdiinnte wassrige Losung). Amorphe bis schwach kristalline Phasen sind mit dem Zusatz
(am) gekennzeichnet; Fe(OH)z(am) steht hier fiir Ferrihydrit, der oft auch als 5Fe,05-9H,0 geschrieben wird.

Mineral Summenformel
Carbonate

Calcit CaCO,

Dolomit CaMg(CO,),
Siderit FeCO,

Sulfate

Gips CaS0,-2H,0
Jarosit KFe;(SO,),(0OH)4
Phosphate

Variscit AIPO,-2H,0
Strengit FePO,-2H,0
Octacalciumphosphat Ca,H(PO,)5-3H,0
Hydroxyapatit Ca;(PO,);(0OH)
Oxide

Quarz a-Si0,

SiO,(am) Sio,

Gibbsit y-Al(OH),
Al(OH),(am) Al(OH),
Fe(OH)z(am) Fe(OH);
Hamatit a-Fe,04

Goethit a-FeOOH
Silicate

Forsterit Mg,SiO,
Anorthit CaAl,Si,Oq

Albit NaAlSi,Oq
Mikroklin KAISi;Og
Muskovit K(Al,)(AISiz)0,0(OH),
Kaolinit Al,Si,05(0H),

Boden und stellen die Frage, welche der moglichen
Pb-Festphasen die Aktivitit von Pb?" in der Boden-
16sung kontrollieren kénnte? Zudem soll beantwor-
tet werden, ob durch eine Phosphatzugabe die Los-
lichkeit von Pb*" reduziert werden kann. Relevante
Minerale in diesem System sind beispielsweise Ala-
mosit [PbSiO;,], Bleihydroxid [Pb(OH),], Cerussit
[PbCO;], Hydroxypyromorphit [Pb,(PO,),;(OH)],

IAP log Ksp
{Ca"}{CO%} -8,48
{Ca”"}{Mg**}{CO% ) -17,09
{Fe**H{CO%} -10,24
{Ca*"}{SOF} 4,61
{K*}{Fe¥)3{SO%-)2{H") - -14,80
{AIP* PO} 21,8
{Fe*}{POF} 26,4
{Ca}*{H*H{POF}? -47,08
{Ca”*}*{POF J3{H"} " -44,33
{H,Si0g} -4,00
{H,Si0g) 2,74
{ARTH{H"}2 8,29
{ARTH{H"} 10,80
{Fe*}{H"} 3,19
{Fe*}{H"} 0,71
{Fe*}{H"} 0,49
{Mg?}?{H,SiOg}{H"}* 28,29
{CaZ*H{AI3")2{H,Si0g)?(H")-® 26,10
{Na*}{AB*}{H,SiOZ)3{H"}-* 3,67
{K AT} H,SI0g)*{H*) 0,61
{K*HAR*J3{H,Si0g}*(H*}"° 13,44
{AI3*)2(H,Si092{H*} 5,45

Hydroxyapatit [Cas(PO,);(OH)] und Brushit
[CaHPO,2H,0]. Nehmen wir an, dass der Boden
kalkhaltig ist (Calcit) und der relative Partialdruck
von CO, in der Bodenluft gegeniiber der Atmosphé-
re um das 10-fache erhoht ist (Pco,=0,0038). Aus
dem Lésungsgleichgewicht von Calcit (bei 25°C)
ergeben sich die Aktivititen von gelosten Ca?*, CO3"
und H* lonen ({Ca*"} = 8,810 {CO%} =3,76 - 1075;
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pH 7,57). Weiterhin nehmen wir an, dass die Aktivi-
tat geloster Kieselsaure durch die Loslichkeit von
amorphem Siliciumoxid [SiO,(am)] kontrolliert
wird ({H,Si0%aq)}=1,82-107%). Die Losungsre-
aktionen mit den entsprechenden Loslichkeitspro-
duktkonstanten der betrachteten Minerale konnen
geschrieben werden als

PbSiO, (s)+2H" + H,0 — Pb*" + H,SiO}

logKg, = 5,94 [17]
Pb(OH), (s)+2H" — Pb**+2H,0

logK,p =8,15 (18]
PbCO,(s) = Pb**+CO;”

logK,, =-13,13 [19]

Pb (PO, ), (OH )(s)+ 4H" — SPb> +3HPO? +H,0
logKp =-25,67 [20]

Ca (PO,), (OH)(s)+4H" — 5Ca™ +3HPO; +H,0
logKgp =-7,21 [21]

CaHPO, - 2H,0(s) — Ca’* + HPO] +2H,0
logKp = -6,62 (22]

Aus den jeweiligen Gleichungen fiir die Loslich-
keitsproduktkonstanten lassen sich nun die folgen-
den Beziehungen ableiten:

fir Alamosit:
log{Pb*'} =log K, —log{H,SiO{}-2pH  [23]

Fiir Bleihydroxid:

log{Pb**} =log K, - 2pH [24]
Fiir Cerussit:

log {Pb“}z log K, —10g{CO§'} [25]
fiir Hydroxypyromorphit:

log {Pb“ }= élog K — % log {HPO?{ }%pH [26]

fir Hydroxyapatit:
log {HPO; } = %log K- % log{Ca>} —%pH [27]

fiir Brushit:
log {HPOi’} =logKy, —log{Ca“} (28]

Setzen wir nun die Werte fir Ky, und die bereits
bekannten Aktivititen von Ca**, CO%, H,SiOf und

H* (pH-Wert) ein, so erhalten wir das Stabilitdtsdia-
gramm in Abbildung 5.4-1. Eine Bodenlsung kann
entsprechend ihrer Aktivititen von HPO?™ und Pb**
als Punkt in das Diagramm eingetragen werden.
Liegt der Punkt links bzw. unterhalb einer Linie, so
ist die Losung in Bezug auf die entsprechende Fest-
phase untersittigt (SI<0). Liegt der Punkt rechts
bzw. oberhalb einer Linie, so ist die Losung iiber-
sattigt (SI>0). Auf einer Linie ist die Losung mit
der entsprechenden Mineralphase im Gleichgewicht
(SI=0).

Aus dem Diagramm in Abbildung 5.4-1 ldsst
sich Folgendes ablesen: Bei geringen Aktivititen
von HPO? in der Bodenldsung ({HPO?7} < 107°) ist
die Aktivitdt von Pb?* in Losung durch die Loslich-
keit von Cerussit limitiert. Die maximale Aktivitit
von Pb?* ist 1,97 1078, dariiber wiirde solange Ce-
russit ausfallen, bis das Gleichgewicht mit Cerussit
erreicht ist. Alamosit und Bleihydroxid sind nicht
die stabilsten Phasen. Falls vorhanden, wiirden sie
sich unter Bildung von Cerussit auflésen. Durch
eine Diingung des Bodens mit Brushit konnte die
Aktivitit von HPO?~ in der Bodenlgsung bis auf
maximal 2,73-10"* erhht werden. Dadurch sinkt
die Loslichkeit von Blei, weil nun Hydroxypyromor-

log{Pb*"}

-10 . — . :
10 9 -8 -7 6 -5 -4 -3 2
log{HPOZ}

Abb. 5.4-1 Stabilitatsdiagramm fur Phosphat- und
Bleifestphasen im Gleichgewicht mit Calcit, SiO,(am)
und Pgo,=0,0038. Beispiele: (A)Die Losung ist lber-
sattigt in Bezug auf Cerussit (CaCO;), aber untersattigt
in Bezug auf alle anderen Festphasen. (B) Die Losung
ist Ubersattigt in Bezug auf Hydroxyapatit und Hydro-
xypyromorphit, aber untersattigt in Bezug auf Brushit,
Cerussit, Bleihydroxid (Pb(OH),) und Alamosit (PbSiO;).
(C)Die Losung ist Ubersattigt in Bezug auf Hydro-
xyapatit, aber untersattigt in Bezug auf alle anderen
Festphasen.
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phit die stabilste Blei-Festphase ist. Cerussit wiirde
sich unter Bildung von Hydroxypyromorphit auflo-
sen und die Aktivitit von Pb** in der Bodenldsung
bis auf minimal 9,88 - 10-'° absinken.

Die oben beschriebenen Effekte konnen in der
Praxis genutzt werden, um Blei in kontaminierten
Boden zu immobilisieren. Die Kinetik der Mine-
ralumwandlungen ist jedoch langsam, so dass eine
signifikante Reduktion der Bleiloslichkeit erst Jahre
nach der Ausbringung der Phosphatdiingung zu
erwarten ist.

5.4.3 Kinetik von Lésungs-
| und Fallungsreaktionen

Die Kinetik, d. h. der zeitliche Verlauf von Losungs-
und Fillungsreaktionen verschiedener Minerale
ist sehr unterschiedlich und zudem stark von den
im Boden vorherrschenden Umweltbedingungen
abhingig (z.B. Temperatur, pH-Wert, organische
Komplexbildner, geloste Ionen). Da Boden offene
Systeme sind, werden chemische Gleichgewichte,
sofern sie tiberhaupt je erreicht werden, immer wie-
der gestort. Beispielsweise wird die chemische Ver-
witterung und Bodenbildung unter humiden Klima-
bedingungen durch regelmiflige Niederschlige und
Auswaschung der Losungsprodukte vorangetrieben,
weil dadurch die Bodenlosung in Bezug auf die pri-
miren Silicate stets untersittigt bleibt.

Viele Silicate 16sen sich im stark sauren und stark
alkalischen pH-Bereich am schnellsten (Abb. 2.4-4).
Die Verwitterung unter dem Einfluss von Protonen
wird als protoneninduzierte Losung bezeichnet. Die
Rate der Silicatverwitterung in Boden steigt nach
Entcarbonatisierung und einsetzender Versauerung
an, weil die Rate der protoneninduzierten Losung
mit sinkendem pH-Wert zunimmt.

Neben Protonen kénnen auch organische Ligan-
den die Verwitterung von Mineralen beschleuni-
gen, was als ligandeninduzierte Losung bezeich-
net wird (Abb. 5.4-2, Kap. 2.4.3). Viele Organismen
(hohere Pflanzen, Bakterien, Pilze) nutzen diesen
Effekt zur Mobilisierung von Nahrstoffen, indem
sie Komplexbildner ausscheiden, welche Mineral-
strukturen angreifen. Ein Beispiel ist die Abgabe
von Siderophoren und/oder organischen Sduren
durch Pilze, Bakterien und Pflanzenwurzeln. Diese
organischen Liganden bilden Oberflichenkomple-
xe an Mineraloberflichen und beschleunigen die
Auflésung der Minerale, indem sie Metallionen aus
dem Kiristallgitter herauslosen. Siderophore sind
extrem starke Komplexbildner fir Fe(III). Durch

die Komplexierung von gelostem Fe(III) verringern
sie die Aktivitit geloster Fe*>*-Ionen stark und erho-
hen damit zusatzlich die Auflosungsraten eisenhal-
tiger Minerale.

Die chemische Verwitterung primdrer Silicate
kann unter Bodenbedingungen irreversibel sein, da
sich viele primidre Minerale ausschliefllich unter
erhohten Druck- und/oder erhchten Temperaturbe-
dingungen bilden. Selbst bei starker Ubersittigung
einer Bodenlosung in Bezug auf solche Minerale
wiirden andere, sekundire Minerale ausfallen. Wel-
che Minerale dabei zuerst gebildet werden, ldsst
sich mit Hilfe der Thermodynamik alleine nicht
bestimmen. Es kommt auch darauf an, wie schnell
sich die verschiedenen maglichen Minerale bilden,
also auf die Kinetik der Fillungsreaktionen. Oft
bilden sich zunichst amorphe bzw. schwach kris-
talline Phasen, die sich anschlieflend langsam und
unter gleichzeitiger Bildung anderer Phasen wieder
l6sen bzw. umbkristallisieren. Ein wichtiges Beispiel
ist die Fallung von Eisenhydroxiden. Wenn bei der
Silicatverwitterung Fe(II) freigesetzt und durch O,
zu Fe(III) oxidiert wird, bildet sich zunichst ein
schwach kristallines Eisenhydroxid (Ferrihydrit,
5Fe,0,-9 H,0). Ferrihydrit ist aber nicht die ther-
modynamisch stabilste Phase und deshalb kann
sich Ferrihydrit langsam unter Bildung von Goethit
(a-FeOOH) oder Hiamatit (a-Fe,O;) wieder 16sen
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Abb. 5.4-2 Auflosungsrate R, von §-Al,0, in Abhédngig-
keit von der adsorbierten Konzentration C, verschie-
dener organischer Liganden an der Oberflache. Die
Auflosungsrate nimmt proportional zur adsorbierten
Konzentration eines Liganden zu. Der Effekt der Li-
ganden auf die Auflosungsrate steigt in der Reihenfolge
Benzoat, Phthalat, Malonat, Oxalat, Salicylat (nach FUR-
RER & STUMM, 1986).
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(je nach Bedingungen, Abb.2.2-19). Fiir viele che-
mische Prozesse in Boden, an denen Losungs- oder
Fallungsreaktionen beteiligt sind, spielt deshalb die
Kinetik eine sehr wichtige Rolle.

I 5.5 Sorption

Einer der wichtigsten Prozesse, die an den Grenz-
flichen zwischen Fest-, Gas- und Losungsphasen in
Boden ablaufen, ist die Adsorption und Desorption
von Stoffen. Unter Adsorption und Desorption
versteht man die Anlagerung bzw. Ablosung ge-
loster oder gasformiger Ionen oder Molekiilen an
Oberflichen von Festphasen. Dabei wird eine betei-
ligte Festphase als Sorbent und ein adsorbierender
Stoff als Sorbat bezeichnet. Nicht nur geloste Ionen
konnen an Oberflichen adsorbieren, sondern auch
ungeladene anorganische Spezies und neutrale Mo-
lekiile (z. B. organische Verbindungen, Wasser).

Die Art der Bindung zwischen dem Sorbat und
der Oberfliche des Sorbenten kann unterschiedli-
cher Natur sein (Abb. 5.5-1). Geladene Ionen kon-
nen durch elektrostatische Krifte an entgegenge-

Abb. 5.5-1 Sorption von lonen
(Sorbat) an ein Mineral (Sor-
bent) (schematisch). Mit zuneh-
mender Bindungsstarke (von
oben nach unten) nimmt auch
die Mobilitat und Bioverfiigbar-
keit ab.

Aussersphérischer Komplex

Innersphdrischer Komplex

Innersphdrischer Komplex an Stufe (Step, Kink)

Innersphdrischer Komplex an Leerstelle (Vacancy)

setzt geladenen Oberflichen angezogen werden.
Diese Art der Bindung ist relativ schwach und die
Kinetik solcher Adsorptions- und Desorptionspro-
zesse ist schnell. Allein durch elektrostatische Krifte
adsorbierte Ionen kénnen daher leicht gegen ande-
re geloste Tonen ausgetauscht werden; sie werden
deshalb als austauschbare Ionen und der Prozess
als Tonenaustausch bezeichnet. Stirkere Bindungen
zur Oberfliche entstehen, wenn ein Sorbat koordi-
native Bindungen mit reaktiven Oberfldchengrup-
pen eingeht. Dieser Prozess wird auch spezifische
Adsorption oder Chemisorption genannt. Die Ki-
netik der Ad- und Desorption ist dann haufig deut-
lich langsamer. Organische Molekiile kénnen auch
durch die Bildung von Wasserstoffbriicken oder
durch hydrophobe Wechselwirkungen an Mineral-
oberflichen und organischen Substanzen adsorbie-
ren (Kap. 10.3.3).

Die Adsorption mancher Metallionen auf Mi-
neraloberflichen kann zur Bildung von multinu-
klearen Sorbatspezies fithren und sogar die Aus-
fillung einer neuen Festphase auf der Oberfliche
begiinstigen (Oberflichenausfillung). Umgekehrt
ist die Desorption ein wichtiger Teilschritt aller
Auflsungsreaktionen von Festphasen. Die Grenzen

Hydrathdiille lon

Gelostes lon mit Hydrathille

lon in der diffusen Schicht

Austauschbar

Abnehmende Mobilitdt und Bioverfligbarkeit

Oberflachencluster oder Ausfallung

Koprazipitat Y
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zwischen Ionenaustausch, spezifischer Adsorption
und Oberflichenausfillung in Béden sind flieflend
und experimentell nur mit Hilfe spektroskopischer
Methoden® unterscheidbar. Aus diesem Grund wird
der Begriff Sorption als Uberbegriff fiir Adsorption
und Oberflichenausfillung verwendet.

5.5.1 Reaktive Oberflachen
| und Oberflachenladung

Die Fihigkeit eines Bodens, geloste oder gasformi-
ge Stoffe zu adsorbieren, hingt wesentlich von der
Art (Ladungsdichte, Reaktivitit, Hydrophobizitit)
und Grofle (Fliche, Rauhigkeit) seiner Oberflichen
ab (Grenzflachen fest-fliissig bzw. fest-gasformig).
In feuchten bis nassen Boden spielen Grenzfld-
chen zwischen festen und gasformigen Phasen eine
untergeordnete Rolle, weil die Oberflichen der
Bodenpartikel mindestens mit einem Wasserfilm
benetzt sind.

5.5.1.1 Spezifische Oberflache

Die Grofle der Oberfliche pro Masseneinheit ei-
ner Festsubstanz ist die spezifische Oberfliche
(in m?g1)°. Sie hingt von der Grofle, Form und
Oberflichenrauhigkeit der Partikel ab. Kleine platt-
chenférmige Partikel haben eine sehr viel grofle-
re spezifische Oberfliche als grofle kugelférmige
Partikel gleicher Dichte. Deshalb hat die Korngré-
Benverteilung (vor allem der Tongehalt) einen be-
deutenden Einfluss auf die spezifische Oberfliche
eines Bodens. Die spezifische Oberfliche der Sand-
fraktion betrigt weniger als 0,1 m?g!, wihrend die
Schlufffraktion 0,1 bis 1 m?g™! und die Tonfraktion
5 bis 500m?g! spezifische Oberfliche besitzen.
In einem tonig-lehmigen Boden mit gleichen Ge-
wichtsanteilen an Ton, Schluff und Sand trigt somit
die Tonfraktion ca. 99 % zu der gesamten spezifi-

5 Eine der wichtigsten spektroskopischen Methoden ist in
diesem Zusammenhang die Rontgenabsorptionsspektrosko-
pie (EXAFS, engl.: Extended X-ray Absorption Fine Structure
Spectroscopy), fiir welche hoch-brilliante, monochromatische
Synchrotronstrahlung benétigt wird.

° Die spezifische Oberflache wird meistens mit Hilfe der N,-
BET-Methode bestimmt. Dabei wird eine Adsorptionsiso-
therme fiir N, bei -196°C gemessen und aus den Daten
die spezifische Oberflache errechnet. Die innere Oberflache
quellfdhiger Tonminerale und die Oberfldche von Humin-
stoffen wird mit der N,-BET-Methode aber nicht erfasst.
Diese kann durch Adsorption polarer Molekiile (z.B. EGME,
Ethylenglycol-Methylether) abgeschatzt werden.

schen Oberfliche des Bodens bei. Die Tonfraktion,
die vor allem aus sekunddren Schichtsilicaten und
geringeren Anteilen an sekundiren Oxiden und
Hydroxiden von Fe, Al, und Mn besteht, ist deshalb
die wichtigste Fraktion als Sorbent fiir geloste und
gasformige Stoffe.

Die spezifischen Oberflichen von Boden sind
sehr unterschiedlich (hdufige Werte zwischen 1 und
500 m?g!) und hiangen neben der Textur auch von
der Tonmineralogie und dem Gehalt an organi-
scher Substanz ab. Unter den Tonmineralen haben
Smectite und Vermiculite mit 600 bis 800 m*g™!
die grofite spezifische Oberfliche. Der grofite Teil
dieser Oberfliache, ca. 80...90 %, liegt zwischen den
2:1-Schichtpaketen (Kap.2.2.4.5) und wird deshalb
als innere Oberfliche bezeichnet. Im Gegensatz zur
dufleren Oberfliche ist sie weitgehend unabhingig
von der Partikelgrofle. An diese Oberflachen kon-
nen jedoch nur Ionen und Molekiile adsorbieren,
welche in der Lage sind, in die Zwischenschichten
der Tonminerale einzudringen (z. B. Wasser, geloste
Ionen, bei Smectiten auch polare organische Mole-
kiile). Im Gegensatz dazu sind die Zwischenschich-
ten der Illite zum grofiten Teil nicht aufweitbar
und somit auch nicht fiir Wasser und geldste Stoffe
zugénglich. Illite besitzen deshalb vor allem duflere
Oberflichen und haben eine deutlich geringere spe-
zifische Oberfliche (50 bis 200 m?g!). Die duflere
Oberfliche von Schichtsilicaten befindet sich zu
tiber 70 % auf den basalen Flichen und nur bis zu
30 % an den Kanten der plittchenférmigen Partikel.
Das gleiche gilt auch fiir Kaolinite, deren spezifische
Oberfléche je nach Kristallgréfie zwischen 10 und
150 m?g~! betragen kann.

Auflerordentlich grofie spezifische Oberfldchen
(700 bis 1100 m*g~!) haben Allophane und Imogoli-
te, die vor allem in jungen Boden mit vulkanischen
Aschen vorkommen. Diese schwach kristalline Mi-
nerale sind fiir die starke Fixierung von Phosphat
in Boden aus vulkanischen Aschen verantwortlich.
Auch schwach kristalline Eisenhydroxide (z. B. Fer-
rihydrit) haben sehr grofle spezifische Oberflachen
(200 bis 600 m?g™!), da die primiren Partikel nur
wenige nm grof$ sind. Diese primédren Nano-Par-
tikel bilden porose Aggregate, so dass ein grofier
Anteil der Oberflichen nur tiber Diffusion durch
Mikroporen zuginglich ist. Hoher kristalline Eisen-
oxide, wie Goethit und Hamatit, haben deutlich ge-
ringere spezifische Oberflichen (50 bis 150 m?g!)
und ein groflerer Anteil der gesamten Oberfliche
ist fiir Jonen zugénglich. Die spezifische Oberfliche
von Huminstoffen wird auf 800 bis 1200 m*g™! ge-
schatzt, wobei die gemessenen Werte auch von der
Methode abhingen.
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5.5.1.2 Bedeutung der Oberflachen-
ladung

Die Oberflichen von Mineralen und organischen
Substanzen im Kontakt mit wéssrigen Losungen tra-
gen fast immer negative oder positive elektrische
Ladungen. Die Summe dieser Ladungen wird als
(Netto-)Oberflichenladung bezeichnet. Sie wird
stets durch die Ladungen von Ionen ausgeglichen,
die an die Oberfliche adsorbiert oder in einer dif-
fusen Schicht um die Oberfliche angereichert sind
(Abb. 5.5-1). Diese fliissig-fest Grenzfliche, inklusive
der adsorbierten Ionen und der diffusen Schicht,
wird auch als elektrische Doppelschicht bezeichnet.
Die Oberflichenladung kolloidaler Partikel der
Tonfraktion hat eine grofle Bedeutung fiir chemi-
sche und physikalische Prozesse in Boden. Vor allem
die Adsorption von Wasser, Ionen und organischen
Molekiilen wird stark durch die Oberflichenladung
beeinflusst. Die Adsorption von Wasser und Io-
nen bestimmt wiederum den Quellungszustand der
Tonminerale (insbesondere der Smectite) und somit
die physikalischen Eigenschaften tonreicher Boden.
Auch die Stabilitit von Bodenaggregaten, die Verla-
gerung von Tonpartikeln und der kolloidale Trans-
port von Schadstoffen hingen stark von der Ober-
flichenladung der Bodenkolloide ab (Kap. 6.2.1).
Oberflachenladung kann auf zwei verschiedene
Weisen zustande kommen: (a) durch isomorphen
Ersatz in der Kristallstruktur von Mineralen, wo-
durch eine (meistens negative) permanente, pH-
unabhingige Oberflichenladung entsteht und (b)
durch Adsorption oder Desorption von Protonen an
reaktiven Hydroxygruppen der Oberfliche, wodurch
pH-variable (negative oder positive) Oberflichen-
ladung ensteht. Im Folgenden werden diese beiden
Typen von Oberflichenladung naher erldutert.

5.5.1.3 Permanente Oberflachen-
ladung

Permanente negative Oberflichenladung tritt vor
allem in primiren und sekundiren 2:1-Schichtsili-
caten (z.B. Glimmer, Illite, Vermiculite, Smectite)
auf. Die 1:1-Schichtsilicate (Kaolinit, Halloysit, Ser-
pentine) weisen keine oder nur sehr geringe per-
manente Ladung auf. Negative permanente Ober-
flichenladung entsteht durch isomorphen Ersatz
von hoherwertigen durch niederwertige Kationen
in Tetraeder- oder Oktaederschichten der Schicht-
silicate (Kap.2.2.2). Beispielsweise kann Si** in te-
traedrischen Schichten zum Teil durch dreiwertige
Kationen wie AI** (oder Fe3*) ersetzt sein oder AI**

in di-oktaedrischen Schichten durch zweiwertige
Kationen wie z.B. Mg?* oder Fe". Da die Anzahl
und Anordnung der Sauerstoffatome in der Kristall-
struktur unverdndert bleibt, entsteht ein negativer
Ladungsiiberschuss im Kristallgitter. Diese struk-
turelle Ladung wird durch Kationen in den Zwi-
schenschichten und an den dufleren, basalen Fli-
chen der Schichtsilicate ausgeglichen. Bei den Glim-
mern und Illiten wird die strukturelle Ladung in
den Zwischenschichten ausschliefllich durch nicht
hydratisierte K*-Ionen ausgeglichen, welche nicht
austauschbar sind. Bei Vermiculiten und Smectiten
sind die Zwischenschichtkationen dagegen durch
andere (auch hydratisierte) Kationen austauschbar.
Somit tragt die gesamte strukturelle Ladung zur
Kationenaustauschkapazitit dieser Minerale bei. Bei
den primiren und sekunddren Chloriten wird die
negative strukturelle Ladung der 2:1-Schichtpakete
durch die positive Ladung der zusitzlichen Okta-
ederschichten ausgeglichen (Abb. 2.2-6).

5.5.1.4 Variable Oberflaichenladung
und Ladungsnullpunkt

Viele Minerale besitzen an ihren Oberflichen OH-
Gruppen, welche Protonen (und damit positive La-
dungen) aufnehmen bzw. abgeben kénnen. Dazu ge-
héren vor allem die Oxide und Hydroxide von Fe, Al
Ti, Si und Mn, aber auch die Kanten der Tonminerale,
an deren Oberflachen sich ebenfalls reaktive OH-
Gruppen befinden. Bei niedrigen pH-Werten (hohe
H*-Aktivitit in Losung) sind die Oberflichen auf
Grund der Adsorption von Protonen stérker positiv
geladen, bei hohen pH-Werten (geringe H*-Aktivitit
in Losung) dagegen stirker negativ. Neben dem pH-
Wert wird die Protonierung und damit die Ladung
der Oberflichen auch durch die Ionenstirke beein-
flusst. Diese Art der Ladung wird deshalb als variable
Ladung bezeichnet. Der Ausgleich variabler Ladung
erfolgt durch spezifisch oder unspezifisch (austausch-
bar) adsorbierte Kationen bzw. Anionen (siehe Ionen-
austausch und Oberflichenkomplexierung).

Die Protonierung von Oberflichen-OH-Grup-
pen, die nur mit einem Metallkation (Me) der Kris-
tallstruktur koordiniert sind, kann schematisch ge-
schrieben werden als

=MeOH"™ + H* — =MeOH’*" [29]

=Me steht hier fiir ein dreifach positiv geladenes
Metallkation (z. B. Al**, Fe3*), das sich in einer okta-
edrischen Koordination mit sechs Sauerstoffatomen
befindet (inklusive der Oberflichen OH-Gruppe).
Der OH-Gruppe an der Oberflidche kann eine halbe
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negative Teilladung zugeordnet werden. Durch die
Protonierung steigt die Teilladung auf eine halbe
positive Ladung und die OH-Gruppe wird zu einem
Wassermolekiil (Lewis-Saure). Dieses Wassermo-
lekiil kann durch andere spezifisch adsorbierende
Liganden, wie zum Beispiel Phosphat, ausgetauscht
werden (siehe Oberflichenkomplexierung).

Analog kann die Protonierung von Oberflichen-
gruppen, die mit drei Metallzentren der Kristall-
struktur koordiniert sind, geschrieben werden als

(=Me),0” + H'— &Me),OH"" [30]

Auch hier ergeben sich eine halbe negative oder
eine halbe positive Teilladung, je nach Protonierung
der Gruppe. Zweifach koordinierte OH-Gruppen
[(Me),OH’] sind im pH-Bereich von Boden ver-
mutlich weniger reaktiv und tragen kaum zur varia-
blen Ladung von Oxidoberflichen bei.

Obwohl die OH-Gruppen einer Oxidoberfliche
unterschiedliche Siurestirken (pK-Werte) aufwei-
sen konnen, werden die beiden oben genannten
Protonierungsreaktionen oft zusammengefasst ge-
schrieben als

=SOH"* + H" — =SOH}*" [31]

wobei =SOH verallgemeinernd fiir eine reaktive
Oberflichenhydroxygruppe steht. Den pH-Wert, an
dem die Oberflichen eines Minerals gleich viele po-
sitive wie negative Ladungen tragen, also eine Netto-
Ladung Null besitzen, wird als Ladungsnullpunkt
bezeichnet (pHp,, engl.: point of zero charge).

5.5.1.5 Oberflachenladung einzelner
Bodenkomponenten

Die Schichtsilicate der Tonfraktion (Tonminerale)
tragen permanente negative Ladung an den basalen
Oberflichen, die durch isomorphen Ersatz in der
Kristallstruktur zustande kommt. Die Ladungsdich-
te (Cm2 oder mol . m~2) der verschiedenen Tonmine-
rale variiert stark: Sie nimmt in der Reihenfolge Illite
~ Vermiculite > Smectite >> Kaolinite, Halloysite ab.
Kaolinite und Halloysite haben keine (bzw. nur eine
extrem geringe) permanente negative Ladung.
Neben der permanenten negativen Ladung an
den basalen Oberflichen besitzen die Tonminerale
auch variable Ladung an den Oberflichen der Kan-
ten, die reaktive OH-Gruppen besitzen. Bei den 2:1-
Schichtsilicaten dominieren dabei Silanol-Gruppen
(Si-OH) mit einem niedrigen Ladungsnullpunkt
(pHpyc) (Tab.5.5-1). Im pH-Bereich von Boden
sind diese Oberflichen deshalb ebenfalls vorwie-
gend negativ geladen. Bei den Kaoliniten spielen

Aluminol-Gruppen (Al-OH) eine groflere Rolle
und der Ladungsnullpunkt der Kanten ist dadurch
deutlich hoher (pHp, =~ 4,8). In stark sauren Boden
sind die Kantenoberflichen von Kaolinit somit po-
sitiv geladen und wirken als Anionentauscher.

Die Eisen- und Aluminiumoxide, die in Bo-
den vorkommen, haben ausschlieSlich variable
Ladung und einen hohen Ladungsnullpunkt zwi-
schen pH8,5 und 9,5 (Tab.5.5-1, Abb.5.5-2). Die
Oxidoberflichen sind somit in sauren Boden stark
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Abb. 5.5-2 Saure-Base-Titrationen von reinem Hamatit
(a-Fe,03) (CHRISTL & KRETZSCHMAR, 1999) und einer Hu-
minsaure aus einem Oh-Horizont (CHRISTL et al., 2000)
beiverschiedenen lonenstarken. Beim Hamatit schneiden
sich die Titrationskurven im Ladungsnullpunkt bei pH 9,3.
Darunter ist die Oberflachenladung positiv. Bei der Hu-
minsaure gibt es keinen gemeinsamen Schnittpunkt und
die Ladung ist im gesamten pH-Bereich negativ.
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Tab. 5.5-1 Ladungsnullpunkte einiger Bodenminerale
in Abwesenheit von CO, und spezifisch adsorbieren-
den Kationen und Anionen.

Mineral Ladungsnullpunkt (pHp,c)
Oxide

Ferrihydrit 8,5...9,5

Goethit 8,5...9,5

Hamatit 8,5...9,5

Gibbsit 8,5...9,5

Rutil und Anatas 5,0...6,0

Birnessit 3,0...4,0
Silicate

Allophan 8,0...9,0
Kaolinit 4,0...5,0
lllit, Smectit 2,0...3,0
Feldspat 2,0...3,0
Quarz 2,0...3,0

positiv geladen, in neutralen bis leicht alkalischen
Boden tragen sie dagegen nur eine sehr geringe
Oberflichenladung. Vor allem in sauren Boden wir-
ken die Oxide als Anionentauscher. Auch Allophane
und Imogolite tragen ausschliefllich variable La-
dung. Ihr Ladungsnullpunkt liegt ebenfalls im alka-
lischen Bereich (pH,,-=8,5). Im sauren pH-Bereich
tragen Allophane und Imogolite somit iiberwiegend
positive Ladung und wirken als Anionentauscher.

Huminstoffe besitzen variable Ladungen, welche
vor allem durch deprotonierte Carboxylgruppen
(-COOH) und phenolische OH-Gruppen zustan-
de kommen. Diese Gruppen sind Brensted-Sauren
unterschiedlicher Stirke, d.h. sie konnen jeweils
ein Proton abgeben und tragen dann eine negative
Ladung (z.B. R-COOH > R-COO™ +HY*). Die pK-
Werte der Carbonsiuren liegen im stark bis schwach
sauren pH-Bereich, wahrend die Phenole erst im
neutralen bis alkalischen Bereich ein Proton abgeben.
Die Carboxylgruppen tragen somit am stérksten zur
negativen Ladung der Huminstoffe bei. Neben diesen
Sauregruppen besitzen Huminstoffe auch basische
Gruppen, die Protonen aufnehmen kénnen und dann
positiv geladen sind (z. B. Aminogruppen). Die Kon-
zentration solcher Gruppen ist jedoch viel geringer
als die der Sduregruppen, so dass die Netto-Ladung
der Huminstoffe stets negativ ist (Abb. 5.5-2).

Die in Tabelle 5.5-1 angegebenen Ladungsnull-
punkte gelten fiir reine Mineralphasen im Kon-
takt mit wissrigen Losungen in Abwesenheit von
spezifisch adsorbierenden Anionen oder Kationen.
Im Vergleich dazu konnen die Ladungsnullpunkte
der Eisen- und Aluminiumoxide in Boden durch
spezifische Adsorption von HCO3;, HPO?~ und or-
ganischen Sduren (inkl. Fulvo- und Huminsduren)
deutlich niedriger liegen.

5.5.1.6 Ladungsverhiltnisse in
Boden

Auf Grund der oben erlduterten Eigenschaften un-
terschiedlicher Bodenkomponenten hingen die La-
dungsverhiltnisse in Boden von den vorhandenen
Bodenfestphasen (z.B. Tonminerale, Oxide, orga-
nische Substanz), dem pH-Wert des Bodens und
den Konzentrationen an spezifisch adsorbierten
Anionen, Kationen und organischen Substanzen
ab. Einige Beispiele fiir die Ladungsverhiltnisse in
Boden, ermittelt iiber die Kationen- und Anionen-
sorption in Abhéngigkeit des pH-Wertes, sind in
Abbildung 5.5-3 dargestellt.

Die Netto-Ladung von schwach bis méafig stark
verwitterten Boden (Abb. 5.5-3, Bsp. Acrisol) ist im
gesamten pH-Bereich negativ, weil noch erhebliche
Mengen an 2:1-Schichtsilicaten mit permanenter
negativer Ladung vorhanden sind. Dazu kommt
variable negative Ladung der organischen Substanz,
die vor allem in Oberbéden einen wesentlichen
Beitrag zur Kationenaustauschkapazitit (KAK,
Kap.5.5.2.1) leistet. Die positive Oberfldchenla-
dung an Oxidoberflichen ist selbst unter sauren
Bedingungen relativ gering, so dass die Anionen-
austauschkapazitit (AAK) in diesen Boden immer
wesentlich kleiner als die KAK ist. In Oberbéden ist
die positive Ladung an Oxidoberflidchen zusitzlich
durch spezifisch adsorbierte organische Substanzen
oder Phosphat stark reduziert.

Im Gegensatz dazu stehen sehr stark verwitterte
Boden der Tropen (Abb.5.5-3, Bsp. Ferralsol), in
denen vor allem Oxide von Fe und Al sowie das
Tonmineral Kaolinit die Tonfraktion ausmachen.
Der Gehalt an organischer Substanz ist vor allem im
Unterboden (B-Horizont) gering. Diese Boden ha-
ben insbesondere unter sauren Bedingungen mehr
positive als negative Ladungen und entsprechend
kénnen sie mehr Anionen als Kationen durch Io-
nenaustausch speichern. Die KAK dieser Bdden
ist sehr gering (<10 cmol _kg™), weil Kaolinit kei-
ne permanente Ladung besitzt und der pH-Wert
der Boden nahe am Ladungsnullpunkt von Kaolinit
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Kationensorption. (a) Ferralsol
aus Grauwacke, Neuseeland,
Unterboden mit je 50 % 2:1- und
1:1-Mineralen und (b) Andosol aus
Rhyolit, Neuseeland, Unterboden
mit 100 % Allophan (nach FIELDES
& SCHOFIELD, 1960). (c) Ferralsol
aus Basalt, Brasilien, mit ca. 90%
Gibbsit, Goethit und Hamatit und
10 % Kaolinit, A-Horizont mit 2,5 %
| Corg Und (d) dazugehdriger B-Hori-

liegt (pHp,~4,8). Dadurch besitzen die kaolini-
tischen Tonpartikel auch kaum variable negative
Ladung. Einzig die organische Substanz im Oberbo-
den kann grofiere Mengen an Kationen speichern.
Kommt es zur Erosion des Oberbodens, verlieren
die Boden einen grofien Teil ihrer Speicherfahigkeit
fiir austauschbares Ca?*, Mg?* und K*.

In allophanreichen vulkanischen Boden (Abbil-
dung5.5-3, Bsp. Andosol) ist die KAK hoher (bis
zu 50 cmol_kg™'), obwohl die Allophane auch aus-
schlieSlich variable Ladung tragen. Dies liegt an der
hohen Konzentration von reaktiven Hydroxygrup-
pen an den Oberflichen der Allophane und der oft
starken Anreicherung von organischer Substanz in
solchen Boden.

I 5.5.2 lonenaustausch

Ionenaustausch spielt eine herausragende Rolle fiir
die Speicherung pflanzenverfiigbarer Nahrstoffe in
Boden, insbesondere von Ca?*, Mg?*, K* und NHj,
aber auch fiir das Verhalten von Spurenmetallen
(z.B. Cd?**, Zn?*) und Anionen (z.B. Cl, NO;3).
Der Begriff Ionenaustausch bezeichnet die unspe-
zifische Adsorption von Ionen an entgegengesetzt

zont mit 0,7 % C,,, (nach VAN RAlJ &
pH PEECH, 1972).

org

geladene Oberflichen, wobei die Ionen vor allem
durch elektrostatische (Coulomb’sche) Krifte an
die Oberfliche gebunden werden und leicht durch
andere Jonen in der Bodenlosung ausgetauscht
werden kénnen. Im Folgenden wird vorwiegend
auf den Kationenaustausch eingegangen, weil die
negative Oberflachenladung in den meisten Bo-
den stark tiberwiegt. Die wichtigsten Prinzipien des
Ionenaustausches gelten jedoch auch fiir die unspe-
zifische Adsorption von Anionen an positiv gelade-
nen Oberfldchen. Anionenaustausch ist vor allem in
sauren, stark verwitterten Boden (Ferralsole) und
vulkanischen Boden (Andosole) von Bedeutung.

5.5.2.1 Kationenaustauschkapazitat
(KAK)

Die gesamte Ladungsmenge an Kationen, die ein
Boden in austauschbarer Form adsorbieren kann,
entspricht der effektiven Kationenaustauschkapa-
zitit (KAK,, in cmol_kg™). Sie wird aus der Summe
der Ladungen aller austauschbaren Hauptkationen
(Ca?, Mg*", K, Na*, AI**, H*) beim aktuellen pH-
Wert des Bodens bestimmt. Die KAK, entspricht
der Summe an permanenter und variabler negativer
Ladungen eines Bodens. Umgekehrt entspricht die
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Tab. 5.5-2 pH-Wert (in 0,01 M CaCl,), Gehalt an organischem Kohlenstoff (C,,), potenzielle und effektive Kati-
onenaustauschkapazitat (KAK,,, und KAK¢) und Kationenséttigung in ausgewahlten mineralischen Oberbdden
unter Acker und Wald (Mitteleuropa) sowie Oberbdden anderer Klimate.

pH Corg
(CaCly) (%)

Bdden unter Acker (Mitteleuropa)

Parabraunerde (Loss, Straubing) 6,3 1,4
Schwarzerde (L&ss, Hildesheim) 7,2 1,6
Podsol (Sand, Celle) 5,2 2,5
Pelosol (Liaston, Franken) 6,7 2,4
Kleimarsch (Wesermarsch) 51 2,7

Béden unter Wald (Mitteleuropa)

Podsol (Granit, Bayerischer Wald) 2,6 11,7
Pseudogley (Loss, Bonn) 3,6 4,9
Braunerde (Loss/Bims, Vogelsberg) 2,9 19,8
Bdoden anderer Klimate

Vertisol (Sudan) 6,8 0,9
Andosol (Hawaii) 4,5 11,7
Ferralsol (Brasilien) 8,6 2,8
Acrisol (Puerto Rico) &9 &3
Solonchak (Arizona, USA) 9,9 0,4

Summe aller positiven Oberfldchenladungen eines
Bodens seiner Anionenaustauschkapazitit (AAK),
die ebenfalls pH-abhéngig ist.

Den prozentualen Anteil der KAK.¢, der mit den
Base-Kationen’ Ca?*, Mg?*, K* und Na* besetzt ist,
wird als Basensittigung (BS) bezeichnet. Die effek-
tive Basensttigung ist definiert als

Ca + 2qu + qK + qNa
KAK,

wobei ¢, die austauschbar adsorbierte Konzentrati-
on des Kations i bedeutet (in mmol kg™?).

Wird die KAK eines Bodens in einer gepuffer-
ten Losung bei pH7 bis 8 bestimmt, wird sie als

- 100 [32]

2
BScfr (%) = 4

eff

7 Die Kationen Ca?', Mg?*, K* und Na* werden in der Bo-
denkunde oft als basische Kationen (oder Base-Kationen)
bezeichnet, obwohl sie selbst keine Basen sind. Der Begriff
bezieht sich vielmehr darauf, dass die Hydroxide dieser Ka-
tionen (z. B. NaOH, KOH) starke Basen sind. Die Kationen H*
(bzw. H;0%) und AI®* werden als saure Kationen bezeichnet.
Al*-lonen in einer wassrigen Losung wirken als Saure, weil
sie durch Hydrolysereaktionen Protonen freisetzen konnen.

KAK e KAK g Sattigung (% von KAK.¢)

cmol, kg! Al Ca Mg K Na
17 14 0 80 15 5 <1
18 18 0 90 9 <1 <1
12 & 0 86 6 7 1
22 17 0 83 8 9 0
37 25 0 50 42 3 5
- 7 65 22 6 5 2
15 7 79 16 & 2 0
60 12 85 6 4 5 0
47 47 0 71 25 <1 4
538 13 4 71 20 4 2
13 3 89 3 4 3 1
26 7 72 15 8 3 2
36 - 0 45 6 3 47

potenzielle Kationenaustauschkapazitit (KAKq)
bezeichnet. In sauren Béden ist die KAK kleiner
als die KAKo, weil die pH-Erhéhung auf pH7...8
eine Zunahme der variablen negativen Ladungen zur
Folge hat. Besonders stark ausgepragt ist dieser Un-
terschied in sauren humosen Sandbdden, stark ver-
witterten kaolinitreichen Boden und allophanreichen
Boden, in denen der relative Anteil der variablen La-
dungen an der gesamten Oberflichenladung beson-
ders grof$ ist. Aus der KAK, ldsst sich ableiten, auf
welchen Wert die KAK, eines sauren Bodens durch
eine Aufkalkung maximal erhoht werden kann. Die
KAK,o kommt aber vor allem als quantitatives Kri-
terium in der Bodenklassifikation zur Anwendung.
Entsprechend der Gleichung [32] kann die Basensit-
tigung auch relativ zur potenziellen KAK berechnet
werden (BS,q). Dieser Wert wird in der Bodenklassi-
fikation als Trophiemerkmal eingesetzt.

Die effektive KAK von Boden variiert in ei-
nem sehr weiten Bereich, mit Extremwerten von
<1 cmol kg™ (z. B. reiner Sand) und >200 cmol kg™
(z. B. stark humifizierter Torf). Die wichtigsten Ein-
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flussfaktoren, welche die KAK.s bestimmen, sind
die Gehalte an Ton und humifizierter organischer
Substanz, die Art der Tonminerale sowie der pH-
Wert des Bodens. Der Beitrag der Huminstoffe zur
KAK,; wéchst mit steigendem Humusgehalt und
mit steigendem pH-Wert. Er liegt in Ap-Horizonten
ackerbaulich genutzter Lehm-, Schluff- und Ton-
bdden oft bei 25 bis 35 %, bei Schwarzerden wegen
des hoheren Humusgehaltes bei 40 bis 50 %, bei
Sandbéden, in O- und A-Horizonten von Béden
unter Griinland und Wald sowie in Bh-Horizonten
von Podsolen deutlich iiber 50 % und schlief3lich bei
Mooren meist nahezu bei 100 %.

Auch die potenzielle Kationenaustauschkapazitit
von Boden ist stark vom Ton- und Humusgehalt
abhingig. Die organische Substanz trigt pro kg Hu-
mus zwischen 60 und 300 cmol zur KAK, bei, je
nach dem, wie hoch der Huminstoffanteil im Hu-
mus ist (Kap. 3.4.2).

Die potenzielle KAK der Tonfraktion® von Bo-
den betragt bei vorwiegend illitisch-vermiculitisch-
smectitischen Bdéden 40 bis 60 cmol kg™, die der
Fein- bzw. Mittelschluff-Fraktion ist deutlich nied-
riger. Daraus ergeben sich fiir Boden mit 2 bis
3 % Humus mittlere KAK,,-Bereiche fiir Sande von
5 bis 10, fir sandige Lehme, Lehme und tonige
Schluffe von 10 bis 25 sowie fiir tonige Lehme und
Tone von 20 bis 50 cmol_kg™!. Im Gegensatz dazu
haben kaolinitisch-oxidische Acrisole und Ferral-
sole nur eine KAK von <5 bis 16 cmol_ pro kg Ton.
Daher liegt die KAK dieser Boden im Unterboden
meistens unter 3 cmol_kg!, kann jedoch im mine-
ralischen Oberboden durch den Beitrag des Humus
auf bis zu 10 cmol kg™! ansteigen. Allophanreiche
Boéden (Andosole) haben KAK,,,-Werte von 10 bis
50 cmol_kg!, mit einem Anteil der variablen La-
dungen von 80 bis 90 %.

5.5.2.2 Kationenaustausch

Kationenaustauschprozesse an Oberflichen verlau-
fen sehr schnell und sind vollstindig reversibel.
Auflerdem zeichnet sich der Kationenaustausch
dadurch aus, dass stets gleiche Mengen an Ladun-

8 Trotz geringerer Ladungsdichte haben die Vermiculite und
Smectite immer eine hohere Kationenaustauschkapazitat
(KAK) als lllite, weil neben den duBeren Oberflachen auch die
Zwischenschichten flir den Kationenaustausch zuganglich
sind. Bei den llliten wird der groBte Teil der strukturellen
negativen Ladung durch nicht-austauschbare K*-lonen in den
Zwischenschichten ausgeglichen, so dass die KAK niedriger
ist. Kaolinit und Halloysit haben keine (bzw. eine extrem
geringe) permanente negative Ladung.

gen gegeneinander ausgetauscht werden (ladungs-
balanciert).

Die Kinetik des Kationenaustausches in Boden
ist ausschliefllich durch die Diffusion der Kationen
zwischen Bodenl6sung und Austauscheroberfliche
limitiert. An den dufleren Oberfldchen der Austau-
scher kann sich sehr schnell ein chemisches Gleich-
gewicht mit der Bodenlosung einstellen. Langsame
Diftusion von Kationen findet dagegen in den Zwi-
schenschichten unvollstindig aufgeweiteter Vermi-
culite und Smectite, in sehr dichten Boden und in
trockenen Boden statt. Die Kinetik des Kationen-
austausches wird dann durch die geringe Geschwin-
digkeit der Diffusionsprozesse stark herabgesetzt.

Die wichtigsten Oberflichen in Boden, an de-
nen Kationenaustausch stattfindet, sind die basalen
Oberflichen und Zwischenschichten der Tonmi-
nerale mit permanenter negativer Ladung und die
deprotonierten Sauregruppen der organischen Bo-
densubstanz (z.B. Carboxyl, R-COO"). Die Ober-
flichen von Oxiden und Kanten der Tonminerale
spielen fiir den Kationenaustausch eine untergeord-
nete Rolle. Die Affinitit verschiedener Kationen zu
den Austauscheroberfldchen hingt vor allem von
ihrer Ladung (Wertigkeit) und ihrer Grofie (Ionen-
radius) ab. Je hoher ihre Wertigkeit ist, desto starker
werden die Kationen durch elektrostatische Krifte
von negativ geladenen Austauscheroberflichen an-
gezogen, d.h. ihre Affinitit zur Oberfliche steigt
(z.B. Na*<Mg?* < A** < Th*"). Bei gleichwertigen
Kationen nimmt die Affinitdt mit steigendem Katio-
nenradius zu (z. B. Li* < Na* < K* < Rb* < Cs*). Die-
ser Zusammenhang ldsst sich dadurch erklaren, dass
kleinere Kationen eine hohere Hydratationsenergie
und somit eine dickere Hydrathiille in wéssriger Lo-
sung als grofiere Kationen gleicher Wertigkeit haben
(Tab.5.5-3). Der hydratisierte Radius der Kationen
(d.h. Radius inklusive Hydrathiille) steigt deshalb
in der umgekehrten Reihenfolge wie der eigentli-
che Ionenradius (z.B. Cs*<Rb" <K* <Na* <Li").
Wegen der geringeren Hydratisierung kénnen sich
die Kationen mit groflerem Ionenradius stérker der
Oberfliche nihern als kleinere, stark hydratisierte
Kationen. Da die elektrostatische Anziehung mit
dem Quadrat des Abstandes zur Oberfliche ab-
nimmt, haben die grofleren Kationen eine hohere
Affinitdt zur Oberflache als die kleineren Kationen.
Dieser Hydratationseffekt ist bei einwertigen Kati-
onen besonders stark ausgepragt.

Die Affinitit von Cs*, Rb*, K" und NH} zu
den basalen Oberflichen und Zwischenschichten
von 2:1-Tonmineralen ist zusétzlich dadurch stark
erhoht, dass diese Kationen unter Verlust ihrer Hy-
drathiille in die Zentren der Sauerstoff-Sechserringe
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Tab. 5.5-3 lonenradius (r;), Hydratationsenergie (AH,)
und hydratisierter Radius (r,) von ein-, zwei- und
dreiwertigen Kationen (nach ESSINGTON, 2004). Das
Verhaltnis zwischen der quadrierten lonenwertigkeit
und dem lonenradius (Z?/r;) ist eng mit der Hydratati-
onsenergie korreliert.

Kation Z2/r, AH, r,
[pm]  [pm~'] [k) mol”"]  [pm]
Li* 90 0,0111 -515 382
Na* 116 0,0086 -405 358
K 152 0,0066 -321 83l
Rb* 166 0,0060 -296 329
Cs* 181 0,0055 -263 329
Mg?* 86 0,0465 -1922 428
Ca? 114 0,0351 -1592 412
S 132 0,0303 -1445 412
Ba?* 149 0,0268 -1304 404
AIR* 67 0,1343 -4660 480

der Tetraederschichten (Kap. 2.2.5) gezogen werden
koénnen, wo sie noch stirker durch elektrostatische
Krifte an die Oberfldche gebunden werden. Auf die
gleiche Weise kann die Einlagerung von dehydrier-
ten K*-Ionen in die Zwischenschichten von Vermi-
culiten und randlich aufgeweiteten Illiten dazu fith-
ren, dass der Basisabstand der 2:1-Schichtpakete auf
1 nm kollabiert und dadurch K* in den Zwischen-
schichten fixiert wird (K*-Fixierung, Kap.9.6.4).
Auch wenn der relative Anteil solcher spezifischer
Bindungsplitze gering ist, so sind diese dennoch
von Bedeutung, weil die K*-Sattigung vieler Boden
nur wenige Prozent betrigt (Tab. 5.5-2).

Ahnlich stark bzw. noch stirker ist die Spezifitit
fir NH} und Cs*. Beide konnen daher die K*-
Freisetzung verzogern (NH}) oder ganz blockieren
(Cs*), weil sie aufweitbare Schichten schlieflen. Die
Blockierung durch NH} ist allerdings von geringer
Bedeutung, wenn die Nitrifikation - wie in den
meisten Ackerboden - die NH}-Konzentration der
Bodenlosung so niedrig halt, dass NH] desorbiert
wird. Radioaktives '*’Cs aus Atombombentests und
Nuklearunfillen (z.B. Chernobyl, 1986), welches
tiber Niederschlige in die Boden gelangt ist, ver-
bleibt auf Grund der starken Fixierung durch Ton-
minerale tiber Jahrzehnte nahezu vollstindig im
Boden (Kap. 10.2.6).

In salzhaltigen Boden spielt auch die Salzkon-
zentration der Bodenlosung eine wichtige Rolle fiir
die Kationensdttigung der Austauscheroberflichen.
Bei gleichen Kationenverhiltnissen in der Lésung
steigt das Verhaltnis von einwertigen zu zweiwerti-
gen Kationen (z.B. Na*/Ca?*) am Austauscher mit
zunehmender Salzkonzentration an. Umgekehrt
bewirkt eine Verdiinnung der Bodenldsung, z.B.
durch Niederschlagswasser, einen Austausch von
Na* gegen Ca?* und damit eine Abnahme der Na*-
Sattigung am Austauscher. Die Beziehung zwischen
den Kationenkonzentrationen in der Losung und
am Austauscher ldsst sich mit Hilfe von Kationen-
austauschgleichungen beschreiben (Kap. 5.5.6.2).

5.5.3 Oberflaichenkomplexie-
| rungvon Kationen und Anionen

Die Adsorption von Ionen oder Molekiilen in de-
finierter raumlicher Anordnung zur Oberfliche
(Atomabstinde, Orientierung, Koordination mit
Oberflichengruppen) wird als Oberflichenkom-
plexierung bezeichnet. Bei auflersphirischen
Oberflaichenkomplexen behilt das Sorbat-Ion oder
-Molekiil eine Hydrathiille und wird durch elek-
trostatische Krifte an eine entgegengesetzt gela-
dene Oberfliche adsorbiert (vergl. Kap.5.3.2.1).
Diese Art der Bindung ist relativ schwach und
die Adsorption ist abhingig von der Ionenstir-
ke der Gleichgewichtslosung. Bei der Bildung von
innersphirischen Komplexen verliert das Sorbat-
Ion oder -Molekill dagegen einen Teil seiner Hy-
drathiille und geht eine koordinative Bindung mit
einem oder mehreren Atomen der Oberfliche ein,
z.B. mit Sauerstoffatomen der Hydroxygruppen
von Oxidoberflichen. Diese Art der Bindung ist
starker und weniger von der Ionenstirke der Lo-
sung abhingig. Sie wird als spezifische Adsorption
oder Chemisorption bezeichnet. Die spezifische
Adsorption hangt nicht nur von der Ladung der
Oberfliache und den Sorbat-Ionen bzw. Molekiilen
ab, sondern auch von der Art, Anordnung und
Reaktivitit der funktionellen Gruppen der Mine-
raloberfliche.

In Abbildung 5.5-4 sind verschiedene Typen von
Oberflichenkomplexen schematisch dargestellt.
Stark hydratisierte, einwertige Ionen, wie z.B. CI,
NO; und Na*, bilden schwache auflersphirische
Komplexe an entgegengesetzt geladenen Oberfld-
chen. Der grofite Teil dieser Ionen hélt sich jedoch
im diffusen Ionenschwarm um eine entgegengesetzt
geladene Oberfliche auf. Viele Oxyanionen (z.B.
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Abb. 5.5-4 Verschiedene Typen von Oberflachenkom-
plexen an einer Oxidoberflache (schematisch). Cl- und
Na* bilden auBerspharische Komplexe durch elektro-
statische Anziehung an positiv bzw. negativ geladene
Oberflachengruppen. Cu?* und HPO?- bilden bidentate,
bunukleare innerspharische Komplexe. F- bildet einen
monodentaten innersphéarischen Komplex, und Oxalat
einen bidentaten, mononuklearen innersphéarischen
Komplex (nach Stumm, 1992).

H,PO;/HPO3?7; H,AsO;/HAsO?"), Ubergangsmetal-
le (z.B. Cu**, Zn**, Ni**, Cd**) und niedermoleku-
lare organische Sauren (z.B. Oxalat, Malat) bilden
dagegen wesentlich stabilere innersphérische Ober-
flaichenkomplexe mit reaktiven Hydroxygruppen an
Oxidoberflichen und Kanten von Tonmineralen.
Je nach dem, ob das Sorbat-Ion mit einer oder
zwei Oberflichengruppen koordiniert ist, werden
die Komplexe als monodentat oder bidentat be-
zeichnet. Weiterhin werden die Komplexe als mo-
nonuklear bzw. binuklear bezeichnet, wenn die
beteiligten Oberflichengruppen mit einem bzw. mit
zwei Metallzentren des Sorbenten koordiniert sind.

Abb. 5.5-5 Adsorption von Hg?*, Cr3*, AI®*, Cu?*, Pb?",
Zn?*, Co?*, Ni?*, Cd?" und Mn?* an Goethit in Abhangig-
keit des pH-Wertes (nach FISCHER et al., 2007).

Die Bildung eines monodentaten, mononuklea-
ren Oberflichenkomplexes von Cu?* an einer Oxid-
oberfliche kann durch die folgende Reaktionsglei-
chung beschrieben werden

=SOH* + Cu” = =SOCu”™ + H" [33]

wobei =SOH®- eine Oberflichenhydroxygruppe
darstellt. Aus der Gleichung wird ersichtlich, dass
bei der Bildung von innersphirischen Komplexen
von Metallkationen an Oxidoberflichen Protonen
freigesetzt werden. Das Gleichgewicht dieser Re-
aktion wird umso weiter nach links verschoben,
je tiefer der pH-Wert der Losung ist, d.h. die Ad-
sorption sinkt mit abnehmendem pH-Wert. Die
Gleichung zeigt auch, dass die spezifische Adsorp-
tion von Metallkationen zu einer Veranderung der
Oberflidchenladung in Richtung vermehrt positiver
Ladung fihrt.

Die pH-Abhingigkeit der Adsorption von Cu?',
Pb*, Zn*, Co?*, Ni** und Mn?* an Goethit ist
in Abbildung 5.5-5 dargestellt. Alle Metallkationen
zeigen eine starke Adsorption bei pH-Werten, wel-
che deutlich unterhalb des Ladungsnullpunktes der
Oxidoberflichen liegen. Sie adsorbieren also an eine
positiv geladene Oberflache, was durch die Bildung
von innersphdrischen Oberflichenkomplexen er-
klart werden kann. Typisch ist der starke Anstieg
der Adsorption innerhalb von 2...3 pH-Einheiten,
der auch als Adsorptionskante bezeichnet wird.
Die Lage einer Adsorptionskante hdngt von den
Versuchsbedingungen ab (z.B. Konzentrationen
von Sorbent und Sorbat), ist aber auch fir die
einzelnen Metalle sehr unterschiedlich: Cu** und
Pb?* werden bereits bei tieferen pH-Werten stirker
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als z. B. Ni** oder Mn?* adsorbiert. Die Reihenfolge
der Adsorption (Hg?* > Cr¥* > AI** > Cu?* ~ Pb* >
Zn** > Co** ~ Ni** > Cd** > Mn?*) korrespon-
diert mit der Hohe der ersten Hydrolysekonstante
der Metallkationen, was darauf hinweist, dass die
Hydroxospezies (MeOH") eine wichtige Rolle bei
der Bildung von Oberflichenkomplexen spielen.

Auch Anionen kénnen an Oxidoberflichen und
Kanten von Tonmineralen spezifisch adsorbieren.
Die Adsorption von Phosphat (HPO?") an eine
Oxidoberfliche ldsst sich z.B. durch die folgende
Reaktionsgleichung darstellen

=SOH"* + H'+ HPO> = =SHPO,” +H,0  [34]

Die Oberflichenhydroxygruppen =SOH®*~ werden
dabei protoniert und anschlieflend als H,O durch
den Liganden HPO?- ausgetauscht. Die spezifische
Adsorption von Anionen an Oxidoberflachen wird
deshalb auch als Ligandenaustauschreaktion be-
zeichnet. Im Oberflichenkomplex =SHPO}"" ist ein
Sauerstoffatom sowohl mit P als auch mit einem
Metallkation der Oxidoberfliche koordiniert, es
handelt sich also um einen monodentaten, mono-
nuklearen Komplex. Phosphat kann méglicherwei-
se auch als bidentater, binuklearer oder bidentat-
er, mononuklearer Komplex adsorbieren. Aus der
Gleichung ist ersichtlich, dass bei der spezifischen
Adsorption von Anionen an eine Oxidoberfliche
Protonen verbraucht werden und dass die Oberfla-
che stirker negativ geladen wird. Das Gleichgewicht
der Reaktion wird nach links verschoben, wenn der
pH-Wert der Losung steigt. Die Adsorption von
Phosphat und anderen Oxyanionen an Oxidober-
flichen nimmt also mit zunehmendem pH-Wert ab.
Die pH-Abhingigkeit der Anionensorption héngt
dabei auch von der Spezierung der Sorbat-Anionen
in Losung ab, wobei die Steigung der Kurven sich
bei den pH-Werten am stdrksten dndert, die den
pK,-Werten der jeweiligen Sdure entsprechen (z. B.
fir Phosphat: H,PO, mit pK,=2,15; pK,=7,20 und
pK;=12,38). Bei pH-Werten in der Nahe oder un-
terhalb des pK;-Wertes der Sdure wird oft ein Maxi-
mum der Sorption erreicht, da unterhalb dieses pH-
Wertes die undissozierte (und somit ungeladene)
Saure immer stirker dominiert.

In dhnlicher Weise wie Phosphat werden auch
die Oxyanionen Arsenat, Molybdat und Selenit ad-
sorbiert. Im Vergleich dazu werden die Anionen
Sulfat, Chromat, Arsenit und Selenat schwicher ad-
sorbiert, moglicherweise auch durch Bildung auf3er-
sphérischer Komplexe. Die unterschiedliche Bin-
dungsstirke fithrt dazu, dass Anionen miteinander
konkurrieren (Anionenkonkurrenz). So wird z.B.
die Adsorption von Arsenat und inbesondere Arse-
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Abb. 5.5-6 Adsorption von Anionen an Goethit in Ab-
hangigkeit des pH-Wertes (6 g/l Goethit mit 0,3 mM PO,,
AsQ,, Se0;, MoO, und CrO, (nach OkAzAkI et al., 1989).

nit an Fe-Oxide durch die Anwesenheit von Phos-
phat, Silicat und organischen Anionen gesenkt.

Wegen ihrer groflen spezifischen Oberfliche ha-
ben Ferrihydrit und Allophan eine besonders grofle
Sorptionskapazitit fiir Phosphat und andere An-
ionen, wahrend Goethit und Hamatit weniger sor-
bieren. Sorbenten mit geringerer Sorptionskapazitit
fiir Phosphat sind Gibbsit, Calcit und Quarz. Auch
Huminstoffe konnen Anionen wie Arsenat sorbie-
ren, wenn an den funktionellen Gruppen komple-
xiertes Fe’* oder AIP* gebunden ist.

5.5.4 Sorption organischer
Substanzen an Mineralober-
| flachen

Die natiirlichen organischen Stoffe in Bdden, ein-
schliellich den Huminstoffen, sind tiberwiegend
negativ geladen und besitzen reaktive funktionelle
Gruppen (z.B. Carboxylgruppen, phenolische Hy-
droxygruppen). Aus diesem Grund werden sie so-
wohl durch elektrostatische Krifte als auch durch
spezifische Adsorption unter Ausbildung kovalen-
ter Bindungen an positiv geladene Oxidoberfldchen
und Kanten von Tonmineralen (vor allem Kao-
linit) adsorbiert. Die Sorption von Huminstoffen
nimmt dabei mit abnehmendem pH-Wert und zu-
nehmender Ionenstirke der Bodenlosung zu. In
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geringerem Umfang werden Huminstoffe auch an
basale Oberflichen von Schichtsilicaten adsorbiert,
vermutlich durch hydrophobe Wechselwirkungen
zwischen aromatischen Komponenten der Humin-
stoffe und den Mineraloberflichen. Aromatische
und hochmolekulare Huminstofffraktionen werden
gegeniiber aliphatischen und niedermolekularen
Huminstoffen bevorzugt adsorbiert.

Die Adsorption von organischen Substanzen an
Mineraloberflichen in Béden mit hohen Gehalten
schwach-kristalliner Mineralphasen fithrt zu einer
Hemmung des mikrobiellen Abbaus und damit zu
einer Stabilisierung der organischen Substanz. Es
entstehen stabile Mineral-Humus-Komplexe, die
zur Anreicherung von organischem Kohlenstoff
in diesen Boden beitragen. Umgekehrt hemmen
die organischen Substanzen die Umwandlung der
schwach-kristallinen Phasen in kristalline Oxide
und/oder Silicate.

Mit der Adsorption von organischen Substanzen
werden auch negative Ladungen an der Mineral-
oberfliche angereichert, so dass sich die Ladung der
Partikel stark verdndert. Aus diesem Grund sind
Eisen- und Aluminiumoxidpartikel, deren Ober-
flichen mit adsorbierten organischen Substanzen
belegt sind, auch unter sauren Bedingungen negativ
geladen. Diese Wechselwirkungen zwischen Mine-
raloberflachen und organischen Substanzen haben
einen grofien Einfluss auf die Adsorption von Me-
tallkationen und Anionen in Boden. Die Adsorp-
tion von Metallkationen nimmt durch adsorbierte
organische Substanzen zu. Versuche mit Eisenoxi-
den, Kaolinit, Huminsduren und Fulvosduren ha-
ben gezeigt, dass diese Effekte nicht allein durch
zusétzliche Bindungsplitze erklart werden konnen,
sondern dass die elektrostatischen Wechselwirkun-
gen zwischen den Sorbenten ebenfalls eine Rolle
spielen. Die Adsorption von Anionen nimmt durch
adsorbierte organische Substanzen ab, was durch
Konkurrenz um Sorptionsplidtze und abstoflende
elektrostatische Krifte erklart wird. Organische
Substanzen kénnen dadurch zu einer Mobilisierung
von Phosphat, Arsenat und anderen Anionen im
Boden fiihren.

l 5.5.5 Sorptionskinetik

Adsorptions- und Desorptionsreaktionen erreichen
in Boden nur selten ein chemisches Gleichgewicht,
was die Modellierung des Verhaltens von Stoffen
(z. B. reaktiver Stofftransport) erheblich erschweren
kann. Wihrend Kationenaustauschprozesse sehr
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Abb. 5.5-7 Hysterese der Adsorption und Desorption.
(a) Sorption von Norflurozan und (b) von Fluometuron
an einen schluffig-lehmigen Oberboden (nach ESSING-
TON, 2004).

schnell verlaufen, ist die Kinetik der Bildung von in-
nersphérischen Komplexen etwas langsamer. Dabei
ist die Desorption viel langsamer als die Adsorpti-
on. Dies kann dazu fithren, dass eine experimentell
bestimmte Adsorptionsisotherme nicht mit der ent-
sprechenden Desorptionsisotherme tibereinstimmt,
was oft als Sorptionshysterese interpretiert wird
(Abb. 5.5-7). In vielen Fillen sind die Sorptionsre-
aktionen aber trotzdem reversibel und die beobach-
tete Hysterese wurde durch eine langsame Desorp-
tionskinetik (bzw. zu kurze Equilibrierungszeiten)
verursacht.

Die Kinetik der Sorption wird immer durch den
langsamsten aller involvierten Teilschritte limitiert.
Die wichtigsten Teilschritte der Adsorption sind:
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(1) Diffusion des Sorbats durch die freie Losung in
Richtung Oberfliche des Sorbenten, (2) Diffusion
durch den stationdren Wasserfilm an der Oberfla-
che (Filmdiffusion), (3) Adsorptionsreaktion an der
Oberfliche, z. B. Ausbildung eines Oberflichenkom-
plexes, (4) weitere Anderung der Oberflichenspezi-
ation, z. B. Ubergang von einem monodentaten zu
einem bidentaten Komplex, (5) Oberfldchendiffusi-
on, z. B. zu Sorptionsplatzen mit hoherer Bindungs-
stairke und (6) Mikroporendiffusion (bei pordsen
Sorbenten). Die Mikroporendiffusion spielt nicht
nur in porosen Aggregaten schwach-kristalliner
Phasen, wie Ferrihydrit, eine sehr wichtige Rolle,
sondern auch in kristallinen Oxiden, wie Goethit.
Auch eine Diffusion in die Zwischenschichten von
Tonmineralen kann als Mikroporendiffusion aufge-
fasst werden. In manchen Fillen kann eine langsa-
me Sorptionskinetik auch durch die Ausbildung von
Oberflichenausfillungen verursacht sein. Beispiels-
weise kommt es bei der Sorption von Ni?* oder Zn?
an Tonminerale unter neutralen pH-Bedingungen
zu einer langsamen Bildung von neuen Zn- bzw. Ni-
Festphasen an den Oberflichen der Tonminerale.
Die entstehenden Ni- oder Zn-haltigen Festpha-
sen wurden mit Hilfe spektroskopischer Methoden
(z.B. EXAFS) als Doppelschichthydroxide (engl.:
layered double hydroxides, LDH) oder als Ni- bzw.
Zn-haltige Schichtsilicate identifiziert.

5.5.6 Modellierung von
| Sorptionsprozessen

Die Modellierung von Adsorptions- und Desorpti-
onsprozessen in Boden bildet eine wichtige Voraus-
setzung fiir die Vorhersage des reaktiven Stofftrans-
portes (z.B. Auswaschungsgefahr von Herbiziden
oder Schwermetallen) und der Pufferung der Bo-
denldsung bei Stoffeintrigen oder Austrigen (z.B.
Diingung, Kontamination, Pflanzenaufnahme von
Nihrstoffen). In diesem Kapitel werden verschiede-
ne Ansitze zur Modellierung von Sorptionsgleich-
gewichten vorgestellt.

5.5.6.1 Sorptionsisothermen

Adsorptionsgleichgewichte von Stoffen in Boden
konnen mit Hilfe von experimentell bestimm-
ten Sorptionsisothermen beschrieben werden.
Eine Sorptionsisotherme stellt die Beziehung zwi-
schen der sorbierten Konzentration des Sorbates
(in mol kg™') in Abhingigkeit seiner Gleichgewichts-

konzentration bzw. —aktivitit in Losung (in moll™)
unter ansonsten konstanten Bedingungen dar (Tem-
peratur, pH-Wert, Konzentrationen anderer Ionen
in Losung, etc.). Sorptionsisothermen beschreiben
also Sorptionsgleichgewichte, aber geben keine
Auskunft tiber die Kinetik der Adsorptions- oder
Desorptionsprozesse. Sorptionsisothermen kon-
nen mit verschiedenen empirischen Gleichungen
beschrieben werden. Zwei héufig genutzte Isother-
mengleichungen sind die FREUNDLICH- und LANG-
MUIR-Isotherme (Abb. 5.5-8).

Die rein empirische FREUNDLICH-Isotherme ist
gegeben durch

g=K." [35]

wobei g die adsorbierte Konzentration des Sorbates
(in molkg™) und c¢ die geloste Konzentration (in
moll™') darstellen. Der FREUNDLICH-Koeffizient K;
beschreibt die Affinitit des Stoffes zur Oberfliche
des Sorbenten, wiahrend der Parameter N die Kriim-
mung der Sorptionsisotherme bestimmt. Wenn
N=1, dann ist die Sorptionsisotherme linear und K;
entspricht einem konstanten Verteilungskoeffizien-
ten K. Wenn N < 1, dann ist die Sorptionsisotherme
konkav gekriimmt und beschreibt eine abnehmende
Affinitdt zur Oberfliche mit zunehmender Kon-
zentration des Sorbates. Ein Sorptionsmaximum
beschreibt die FREUNDLICH-Isotherme nicht, d.h.
sie ist nur in Konzentrationsbereichen deutlich un-
terhalb eines Sorptionsmaximums anwendbar (und
darf nie extrapoliert werden!). Wenn N > 1, dann ist
die Sorptionsisotherme konvex gekriimmt und be-
schreibt eine zunehmende Affinitit des Sorbenten
mit zunehmender Konzentration an der Oberfliche
des Sorbenten. Haufig wird auch die logarithmierte
Form der FREUNDLICH-Isotherme verwendet

logg=logK; + Nlogc [36]

die stets eine Gerade mit Steigung N ergibt. Die
FREUNDLICH-Isotherme wird oft eingesetzt, um die
Adsorption von Schwermetallen und Pestiziden in
Boden zu beschreiben.

Die LANGMUIR-Isotherme ist gegeben durch

_ bKc

= (37]
1+K,c

wobei b das Adsorptionsmaximum (in molkg™)
und K; den LANGMUIR-Koeffizienten darstellen (in
lkg™). K; beschreibt die Affinitit des Stoffes zur
Oberfldche des Sorbenten, und bK ist die Anfangs-
steigung der Isotherme bei sehr niedrigen Kon-
zentrationen (bei ¢->0). Die LANGMUIR-Isotherme
wurde urspriinglich fiir die Adsorption von Gas-
molekiilen an einer festen Oberfliche entwickelt. Ir-
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Abb. 5.5-8 Beispiele fiir berechnete Sorptionsisother-
men nach (a) LANGMUIR und (b) FREUNDLICH. (a)Drei
LANGMUIR-Isothermen mit gleichem Sorptionsmaximum
(b=90mmolkg™"), aber unterschiedlicher Bindungs-
starke zwischen Sorbat und Sorbent (K, =0,5; 5 und
501kg™"). (b)Fiinf FREUNDLICH-Isothermen mit K.=80
und n=0,1; 0,3; 0,6; 1,0 und 1,4. Jeweils ein Beispiel
ist farblich hervorgehoben.

ving LANGMUIR hat dabei die folgenden Annahmen
getroffen: (1) die Oberfliche ist homogen, d.h. alle
Bindungsplitze sind gleich, (2) adsorbierte Molekii-
le zeigen untereinander keine Wechselwirkungen,
(3) es gibt nur einen Sorptionsmechanismus, (4) es
bildet sich nur eine einfache Schicht adsorbierter
Molekiile (Monolage). Das Adsorptionsmaximum
ist erreicht, wenn alle Bindungsplitze belegt sind.
Unter dhnlichen Annahmen ldsst sich die LANG-
MUIR-Gleichung auch auf die Adsorption geloster
Stoffe an festen Oberflichen tbertragen. In Béden
sind jedoch kaum alle diese Bedingungen erfiillt, so
dass die LANGMUIR-Parameter b und K] lediglich als
empirische Parameter interpretiert werden diirfen,
die keine physikalische Bedeutung haben.

Die FREUNDLICH- und LANGMUIR-Gleichungen
beschreiben nur die Adsorption eines Stoffes bei

Stochiometrie beschreiben. So lassen sich zum Bei-
spiel fiir den Ca?*-Mg?* bzw. Ca?*-Na* Austausch
nach dem Massenwirkungsgesetz (Kap. 5.3.3.2) fol-
gende Reaktionsgleichungen formulieren:

X,Mg + Ca* = X,Ca + Mg™* [38]
2XNa + Ca” = X,Ca + 2Na” [39]

Ein Ca?* ersetzt demnach ein Mg?* oder zwei Na*-
Ionen an der Oberfliche mit Austauscherplitzen
X-, wobei die ausgetauschten Mg** und Na*-Ionen
in die Bodenlosung tibergehen. Das Gleichgewicht
dieser beiden bindren Austauschreaktionen kann
jeweils durch eine Gleichgewichtskonstante K, be-
schrieben werden:

K = {cha}{Mgh}
= {x,MgHca }

und

{x 2Ca}{Na+}2
KEX = 2—
{xNa} {ca™ }
wobei die geschwungenen Klammern Aktivititen
darstellen. Die Aktivititen geloster Ionen konnen

aus den gemessenen Konzentrationen und den ent-
sprechenden Aktivititskoeffizienten berechnet wer-

(40]

[41]
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den (Kap.5.3.1). Problematischer ist dagegen die
Bestimmung der Aktivititen adsorbierter Kationen,
was zur Formulierung verschiedener Selektivitits-
koeffizienten gefithrt hat. So beruht zum Beispiel
der VANSELOW-Selektivitdtskoeffizient K, auf der
Annahme, dass die Aktivitit adsorbierter Kationen
unter idealen Bedingungen ihrer molaren Fraktion
N; am Austauscher gleichgesetzt werden kann. Fiir
den bindren Ca-Na-Austausch ist Ky, somit

L2
K, = w e g i 42
VT2 2+ (42]
Ny {ca™ }
mit
L =—da (43]
qCa + qNa
und
Ny, = I [44]
Gea T v

Im Gegensatz dazu beruht der GAINES-THOMAS-Se-
lektivitatskoeffizient K auf der Annahme, dass die
Aktivitat der adsorbierten Kationen den Ladungs-
Aquivalentfraktionen E, am Austauscher entspricht.
Fiir den bindren Ca-Na-Austausch ist K somit

CE fNat

= (45]
R, {ca*}
mit
2
E, =—2da [46]
2qc, g,
und
qNa
T — (47]
Y 2qCa + qNa

Einsetzen der beiden Aquivalentfraktionen in die
Gleichung [45] und Umformen ergibt

_ gofNa} e N}
Kor =2(2qcs + G )m_ KW
(48]

Anstelle von K;; kann in einem bindren Ca-Na-
System auch ein modifizierter GAINES-THOMAS-Se-
lektivititskoeffizient K'gp=Kgp/2 KAK verwendet
werden. Damit ergibt sich eine einfache Beziehung
zwischen den geldsten Aktivititen und den am Aus-

tauscher adsorbierten Konzentrationen von Ca?*
und Na*

* qCa {Na+ }2

Ko = m [49]

Der GAPON-Selektivitatskoeffizient K geht von ad-
sorbierten und gelosten Konzentrationen und einer
anderen Formulierung der Austauschreaktion (vgl.
Gl. [39]) aus, z.B. fiir den heterovalenten Ca-Na-
Austausch nach

XNa + 1/2Ca® = XCa,, + Na’ [50]

Fiir diese Reaktion ist K gegeben als

[XCay, |[Na |
A [51]

[XN a] [Ca”
wobei die eckigen Klammern die Konzentrationen
geloster Kationen (in mmoll™!) und adsorbierter
Kationen (in mmol kg™!) darstellen. Die GAPON-
Gleichung erlangte grofle praktische Bedeutung in
der Vorhersage der Na*-Sittigung von Bdden in
Abhingigkeit der Konzentrationen von Na*, Ca**
und Mg?** im Bewisserungswasser. Da Ca** und
Mg?* ein dhnliches Austauschverhalten haben, kann
aus der Reaktion

X(Ca+Mg), +Na" = XNa + 1/2(Ca” +Mg™")

(52]

/2

der Gapon-Selektivititskoeffizient fiir den Aus-
tausch zwischen Na* und den zweiwertigen Katio-
nen Ca?" und Mg** abgeleitet werden

_ [oveJfea Mg 7 psr

““[x(Carme), |[Na] SR >3
mit
ase=r (C[ff;]g nE KAIEX_NE}M] (54
und
sap—— ] 551

ESR (exchangeable sodium ratio) driickt das Ver-
héltnis zwischen Na* und den zweiwertigen Katio-
nen Ca?* und Mg?* am Austauscher aus, wihrend
SAR (sodium adsorption ratio) den Na*-Gehalt des
Wassers relativ zu gelostem Ca?* und Mg?** angibt.



5.5 Sorption

In der Bewisserungslandwirtschaft wird SAR als
Maf fiir die Wasserqualitdt interpretiert, aus der das
Risiko einer Bodendegradation durch eine zu hohe
Na*-Sittigung (ESP, exchangeable sodium percenta-
ge) abgeschitzt werden kann. Dabei wird ein ESP
von 15% als kritische Obergrenze angesehen. ESR
kann durch folgende Gleichung in ESP umgerech-
net werden

P = ﬂ 100 [56]
(1+ ESR)

5.5.6.3 Modellierung der Diffusen
Doppelschicht

Die Ladung einer Oberfliche im Kontakt mit einer
wissrigen Losung wird stets durch die Anlagerung
von Jonen entgegengesetzter Ladung neutralisiert,
d.h. eine negativ geladene Oberfliche durch Kati-
onen und eine positiv geladene Oberfliche durch
Anionen. Die Sorbenten werden auf Grund ihrer
Oberflichenladung also von einer Schicht umge-
ben, in der die Ionenzusammensetzung anders als
in der umgebenden freien Losung ist. Die rdumliche
Trennung der Ionen von der Ladung der Sorbenten
in Form einer elektrischen Doppelschicht erzeugt
ein elektrisches Feld, das durch ein elektrisches
Potenzial beschrieben werden kann. Dieses nimmt
mit zunehmender Entfernung von der geladenen
Oberfliche ab. Hohe und Verlauf des Potenzials
hingen von der Hohe der Ladung der Oberfliche,
der Wertigkeit der sorbierten Ionen und der Elekt-
rolytkonzentration der umgebenden Losung ab. Das
Potenzial beeinflusst die kolloidalen Eigenschaften
der Bodenpartikel, insbesondere ihre Wechselwir-
kung mit anderen Partikeln (z.B. Abstoflung und
Anziehung) und damit die Prozesse der Aggregati-
on und Dispersion (Kap. 6.2.1 und 6.2.2).

Fiir die Struktur dieser elektrischen Doppelschicht
existieren unterschiedliche Modelle, welche die Ver-
teilung der sorbierten Ionen an der Oberfliche des
Sorbenten und die Beziehung zwischen Oberflichen-
ladung und -potenzial beschreiben. Auf Grund der
berticksichtigten Bindungskrifte zwischen Sorbat
und Sorbent kénnen diese Modelle zwei Gruppen
zugeordnet werden. Die Modelle der ersten Grup-
pe berticksichtigen ausschliefSlich elektrostatische
Wechselwirkungen und bauen auf dem Modell der
diffusen Doppelschicht nach GOUY-CHAPMAN auf.
Die Modelle der zweiten Gruppe berticksichtigen
dagegen zusitzlich zur diffusen Schicht auch die Aus-
bildung von Oberflichenkomplexen. Sie werden als
Oberflichenkomplexierungsmodelle bezeichnet.
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Abb. 5.5-9 lonenverteilung (oben) und Konzentrations-
verlauf (unten) in der elektrischen Doppelschicht eines
Kationenaustauschers nach dem Modell von Gouy und
STERN.

Das Modell der diffusen Doppelschicht ist gut
anwendbar auf die Sorption an den basalen Flichen
der Schichtsilicate. An diesen permanent negativ
geladenen Flichen reichern sich die austauschbar
gebundenen Kationen in Form eines diffusen Ka-
tionenschwarms an. Im Ionenschwarm nimmt die
Konzentration der Kationen mit der Entfernung
von der Oberfliche in Form einer BOLTZMANN-Ver-
teilung ab, die der Anionen dagegen zu. Dort, wo
die Summe der Anionen- und Kationenladungen in
der Losung gleich Null ist, beginnt die freie Gleich-
gewichtslosung.

Eine Verfeinerung dieses Doppelschichtmodells
unterteilt den Ionenschwarm in eine innere, nah an
der Oberfliche liegende, dicht besetzte Schicht (sog.
STERN-Schicht) und eine #uflere diffuse Schicht,
von der im Wesentlichen das physikalische Ver-
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halten der Austauscherteilchen (z. B. Quellung und
Schrumpfung, Aggregierung und Dispergierung)
abhingt. Wihrend die Tonen in der diffusen Schicht
voll hydratisiert sind und rein elektrostatisch ge-
bunden werden, sind die der STERN-Schicht ver-
mutlich zum Teil dehydratisiert, weil sie stark von
der Ladung des Sorbenten angezogen werden. Ho-
herwertige Ionen wie Ca®* und AP** sind daher
bevorzugt in der STERN-Schicht gebunden, Na* halt
sich dagegen bevorzugt in der diffusen Schicht auf.
Der Anteil an Kationen in der diffusen Schicht
steigt somit mit zunehmender Na*-Sittigung der
Kationenaustauscheroberflichen.

5.5.6.4 Modellierung der
Oberflachenkomplexierung
an Mineraloberflachen

Zur umfassenden Beschreibung der Adsorption
von Anionen und Kationen an Oxidoberflichen
und Kanten von Tonmineralen, inklusive ihrer pH-
und Ionenstirkeabhingigkeit, wurden verschiede-
ne Oberflichenkomplexierungsmodelle entwickelt
(DaAvis & KENT, 1990, GOLDBERG, 1992). Einige
wichtige Vertreter sind: Constant Capacitance Model
(CCM), Basic Stern Model (BSM), Triple Layer Mo-
del (TLM), Stern Variable Surface Charge-Variable
Surface Potential (Stern VSC-VSP) Model, One-pK
Model und Charge-Distribution Multi-Site Surface
Complexation Model (CD-MUSIC). Alle Modelle
der Oberflichenkomplexierung beruhen auf folgen-
den Prinzipien: (1) Es gibt eine bestimmte Anzahl
an Sorptionsplatzen (=SOH) pro Oberflichenein-
heit (site density in m2), (2) die Adsorption von
Protonen und anderen Ionen und Molekiilen findet
nach definierter Stochiometrie an diesen Sorptions-
platzen statt, was in den Modellen durch Reaktions-
gleichungen ausgedriickt wird, (3) die Verinderung
der Oberflichenladung und damit des elektrischen
Potenzials an der Oberfliche durch die Adsorp-
tion von Protonen, Metallkationen oder Anionen
werden beriicksichtigt und (4) der Einfluss der
Oberflichenladung auf die Adsorption von Ionen
(elektrostatische Effekte) werden ebenfalls bertick-
sichtigt. Die verschiedenen Modelle unterscheiden
sich vor allem in der Formulierung der Protonie-
rungsreaktionen (1-pK oder 2-pK-Ansatz) und in
der Modellierung der elektrischen Doppelschicht.
Beispielsweise beriicksichtigt das BSM nur eine
STERN-Schicht und eine diffuse Schicht, wihrend
im TLM die Ladungen drei Schichten zugeordnet
werden konnen und dadurch innersphirische und

auflersphérische Komplexe unterschieden werden.
Am differenziertesten ist das CD-MUSIC Modell
(HIEMSTRA & VAN RIEMSDIJK, 1996), welches neben
der Ladungsverteilung auch unterschiedliche reakti-
ve Gruppen und damit die chemische Heterogenitat
von Mineraloberflachen berticksichtigt.

5.5.6.5 Modellierung der Kationen-
bindung an organischen Substanzen

Die Modellierung der Kationenbindung an die orga-
nische Substanz im Boden ist besonders schwierig,
weil die organische Substanz chemisch sehr hetero-
gen ist und eine grofle Zahl verschiedener funktio-
neller Gruppen unterschiedlicher Affinitat fir Proto-
nen und Metallkationen aufweist. Zudem variiert die
Zusammensetzung der organischen Substanz in Ab-
hingigkeit von Vegetation, Humifizierungsgrad und
anderen Faktoren. Zur umfassenden Beschreibung
der Protonen- und Metallbindung an Huminstof-
fen, einschliefllich der Kompetition sowie der pH-
und Ionenstarkeabhingigkeit, wurden in den letz-
ten Jahren verschiedene Modellansitze entwickelt
und weiter verfeinert. Die wichtigsten Vertreter sind
das NICA-Donnan-Model (NICA = Non-Ideal Com-
petitive Adsorption) und Model VI (TIPPING, 2002).

Im NICA-Donnan-Model wird die Bindung von
Protonen und Metallkationen durch die NICA-
Gleichung beschrieben, welche aus kompetitiven
LANGMUIR-Gleichungen und kontinuierlichen Af-
finitdtsverteilungen abgeleitet werden kann. Dabei
werden zwei Typen von funktionellen Gruppen mit
niedrigen und hohen pK.-Werten beriicksichtigt,
die konzeptionell von einigen Forschern als Carb-
oxyl- und phenolische OH-Gruppen interpretiert
werden. Elektrostatische Effekte als Funktion der
Ionenstirke werden mit dem DONNAN-Modell be-
riicksichtigt, welches die Huminstoffe als DONNAN-
Gel mit negativer Ladung und ionenstirkeabhéngi-
gem Volumen beschreibt.

Model VI geht dagegen von diskreten Affinitats-
verteilungen aus. Die Protonen- und Metallbindung
wird jeweils durch zwei Gruppen von je vier logK-
Werten beschrieben, die gleichmiflig um einen Mit-
telwert verteilt sind. Dadurch wird die Anzahl der
zu optimierenden Modellparameter geniigend klein
gehalten. Elektrostatische Effekte werden im Model
VI durch einen BoLrzMANN-Faktor berticksichtigt,
der von der Ladung der Kationen und der Ionen-
starke abhédngt.

Beide Modelle sind in der Lage, die Bindung
von Protonen und Metallkationen an Humin- und
Fulvosduren sowie anderen natiirlichen organischen
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Substanzen iiber grofle Konzentrationsbereiche zu
beschreiben. Fiir beide Modelle existieren umfang-
reiche Parametersitze, welche fiir bodenchemische
Modellierungen eingesetzt werden konnen.

5.6 Bodenreaktion und
 pPH-Pufferung

Der pH-Wert® eines Bodens (=Bodenreaktion)
spiegelt dessen Entstehung und die daraus resultie-
renden chemischen Eigenschaften wider. Er erlaubt
Aussagen iiber das Verhalten von Néhr- und Schad-
stoffen und tber die Eignung des Bodens als Pflan-
zenstandort, Lebensraum fir Bodenorganismen
und Filter fir Schadstoffe. Der pH-Wert gilt deshalb
(neben Farbe, Textur und Gehalt an organischer
Substanz) als die wichtigste und aussagekriftigste
Bodenkenngrofle, die sich mit einfachen Mitteln
im Feld oder im Labor bestimmen lésst.

Die Versauerung von Boden im Laufe der Pe-
dogenese unter humiden Klimabedingungen ist ein
natiirlicher Prozess, weil (1) pro Zeiteinheit mehr
Protonen durch Niederschldge oder bodeninterne
Prozesse eingetragen bzw. freigesetzt werden als die
Bdden neutralisieren kénnen und (2) die 16slichen
Produkte aller chemischen Reaktionen, bei denen
Protonen verbraucht werden, mit dem Sickerwas-
ser ausgewaschen und dem Boden dadurch verlo-
ren gehen. Dadurch werden die Puffersysteme der
Béden zunehmend (und grofitenteils irreversibel)
erschopft, d.h. die Siureneutralisationskapazitit
(SNK) des Bodens nimmt ab. Der Boden entwickelt
eine zunehmende Bodenaciditit, deren Neutrali-
sation wiederum die Zufuhr von Basen (z. B. Kalk)
erfordern wiirde, d. h. seine Basenneutralisationska-
pazitat (BNK) nimmt gleichzeitig zu. Unter ariden
Klimabedingungen werden hingegen die basischen
Verwitterungsprodukte nicht ausgewaschen, so dass
es dort zu einer Alkalisierung von Boden kommen
kann (z.B. bei Na,CO;-Anreicherung). Im Folgen-
den werden die Ursachen und Eigenschaften der
Bodenaciditét und -alkalinitét erlautert.

9 Der pH-Wert einer wassrigen Losung ist definiert als der
negative Logarithmus der H*-Aktivitdt, pH=-log{H*}. Der
Boden-pH-Wert ist der pH-Wert, der sich in einer wassrigen
Losung einstellt, welche mit dem Boden ins Gleichgewicht
gebracht wurde. Dazu werden 10 gBoden mit 25 mL einer
0,01 M CaCl, Losung versetzt, die Suspension fiir mindestens
30 Minuten geschiittelt und anschlieBend der pH-Wert mit
einer Elektrode gemessen.

I 5.6.1 Bodenreaktion

Die pH-Werte der meisten natiirlichen Boden lie-
gen im Bereich zwischen pH 3 und 10. Tabelle 5.6-1
zeigt eine gingige Einstufung von Boden nach ih-
rem pH-Wert.

5.6.1.1 Alkalische Boden

Boden, welche Ca-Carbonate (z. B. Calcit), aber keine
Na-Carbonate enthalten, haben einen neutralen bis
schwach alkalischen pH-Wert (pH 7,0 bis 8,2). Dazu
gehoren beispielsweise Rendzinen aus Kalkgesteinen.
Zu einer stirkeren Alkalisierung von Béden kommt
es nur dann, wenn Basen nicht ausgewaschen, son-
dern im Boden angereichert werden. Stark alkalische
Boden kommen deshalb vor allem in ariden Klimage-
bieten vor, oft zusammen mit hohen Salzgehalten.
Die hohen pH-Werte kommen durch eine Anreiche-
rung von NaHCO, und Na,CO, in Kombination mit
einer hohen Na*-Sittigung der Kationenaustauscher
zustande. Wenn Na-Carbonate und Tonminerale mit
hoher Na-Séttigung (XNa) mit Wasser in Kontakt
kommen, werden OH~ Ionen freigesetzt nach

Na,CO, + H,0 = HCO; + 2Na’ + OH [57]

NaHCO, = Na' + CO,(g) + OH" [58]

XNa + HO = XH + Na' + OH [59]

Die pH-Werte von Boden mit Na-Carbonaten lie-
gen im stark bis sehr stark alkalischen Bereich.
Boden mit hoher Na*-Sittigung, aber ohne Na-
Carbonatbildung liegen eher im schwach bis miflig
alkalischen Bereich. Hohe Gehalte an Neutralsal-
zen (z.B. NaCl, MgCl,) fithren zu etwas tieferen
pH-Werten, weil die Hydrolysereaktion durch Na-
gesattigte Tonminerale (Gl [59]) unterdriickt wird.
Ebenso fiihren hohe CO,-Partialdriicke in der Bo-
denluft durch Kohlenséurebildung in der Bodenls-
sung zu tieferen pH-Werten (GL. [58]).

5.6.1.2 Saure Boden

Saure Boden sind in humiden Klimagebieten sehr
weit verbreitet. Sobald die gesteinsbiirtigen Carbo-
nate aufgeldst und ausgewaschen wurden, beginnen
die Boden zu versauern. Intensiv ackerbaulich ge-
nutzte Boden (z.B. Braunerden, Parabraunerden)
liegen im schwach sauren Bereich, sofern sie regel-
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Tab. 5.6-1 Einstufung der Boden nach ihrem pH-Wert (in 0,01 M CaCl,) und einige Beispiele fiir das Vorkommen in

natiirlichen Boden.

pH-Wert (CaCl,) Einstufung

<3,0 extrem sauer
3,0...3,9 sehr stark sauer
4,0...4,9 stark sauer
5,0...5,9 maBig sauer
6,0...6,9 schwach sauer
7,0 neutral

7,1...8,0 schwach alkalisch
8,1...9,0 maBig alkalisch
9,1...10,0 stark alkalisch
10,1...11,0 sehr stark alkalisch
>11,0 extrem alkalisch

maflig gekalkt werden. Auch carbonatfreie Gleye
und Auenbdden, welche regelmaflig mit hydrogen-
carbonathaltigem (HCO3) Wasser in Kontakt kom-
men, haben schwach saure pH-Werte. Der pH-
Wert solcher Boden wird von der Basensittigung
der schwach sauren Gruppen variabler Ladung be-
stimmt. Er liegt daher meistens hoher (pH 6,4 bis
6,9), als es dem pH-Wert von reinem Wasser im
Gleichgewicht mit CO, in der Bodenluft entspre-
chen wiirde (pH 5,6). In Wiisten zeigen carbonat-
freie Gypsisole eine schwach saure Reaktion.

Stark sauer sind die Mineralbodenhorizonte vieler
Waldboden Mitteleuropas (z.B. saure Braunerden,
Parabraunerden, Pseudogleye, Podsole) sowie auch
stark verwitterte Boden der Tropen und Subtropen
(z.B. Ferralsole, Acrisole). Sehr stark sauer sind die
Rohhumusauflagen vieler Béden unter Nadelwald
(z.B. Podsole) oder auch die Torthorizonte der om-
brogenen Hochmoore. Extrem stark saure pH-Werte
werden vor allem in organischen Auflagehorizonten
von Waldboden und in sulfatsauren Boden (acid
sulfate soils) gemessen, in denen durch oxidative
Verwitterung von Sulfiden H,SO, gebildet wurde.

5.6.1.3 Bodenversauerung und
Kationenbelag

Die Sdttigung der Austauscheroberfldchen in Bo-
den verdndert sich wihrend der Bodenversauerung
grundlegend. In schwach sauren bis leicht alkali-
schen Bdden humider Klimagebiete ist Ca?* fast

Vorkommen

Sulfatsaure Boden

Podsole, Hochmoore, saure (Para-)Braunerden
mittelbasische (Para-)Braunerden

basenreiche (Para-)Braunerden

Gypsic Solonchake, Gypsisole

(Para-)Rendzinen
Solonchake, Solonetze
Solonchake, Solonetze
Solonchake mit Soda

Solonchake mit Soda

immer das am stirksten vertretene austauschbare
Kation (>80 %). Der Anteil von Mg** an der KAK 4
ist deutlich geringer (5 bis 15 %), gefolgt von K* (2
bis 5 %) und Na* (<2 %). Eine hohere Mg-Sattigung
kommt in jungen Boéden aus ultrabasischen oder
basischen Gesteinen vor, weil hier sehr viel Mg
durch Verwitterung von Mg-Silicaten freigesetzt
wird. Deutlich hohere Na*-Anteile finden sich in
kiistennahen Marschen, in streusalzbeeinflussten
Boden und in Boden arider Gebiete. Einige Beispie-
le sind in Tabelle 5.5-2 zusammengestellt.

Mit zunehmender Bodenversauerung steigt der
Anteil an AP an der KAK ; insbesondere unterhalb
von pH4,5 nimmt die Al-Sattigung sehr stark zu.
Entsprechend nimmt die Basensittigung des Bodens
ab. In stark sauren Mineralbodenhorizonten kann
auf diese Weise die Al-Séttigung auf iiber 90 % der
KAK_; ansteigen, so dass dann nur noch geringe
Mengen an austauschbaren Base-Kationen vorhan-
den sind. Da die Elemente Ca, Mg und K essenzielle
Nihrstoffe fiir Pflanzen sind, nimmt die Versorgung
der Pflanzen mit diesen Nahrstoffen mit zunehmen-
der Bodenversauerung ab. Gleichzeitig kann eine
hohe Al-Konzentration in der Bodenldsung, welche
im Gleichgewicht mit dem austauschbaren AI** steht,
bei empfindlichen Pflanzenarten zu Al-Toxizitdt und
dadurch zu einem stark gehemmten Wurzelwachs-
tum fithren. Sekunddre Folgen eines gehemmten
Wurzelwachstums konnen Phosphatmangel und er-
hohte Anfalligkeit fiir Trockenstress sein.

Die geschilderten Zusammenhinge sind in Abbil-
dung 5.6-1 schematisch zusammengefasst. In neut-
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Abb. 5.6-1 Potentielle und effektive Kationenaustausch-
kapazitét (KAK,, und KAK.q), austauschbare Base-Kati-
onen und austauschbare saure Kationen in Abhangigkeit
vom Boden pH-Wert (schematisch). Mit abnehmendem
Boden pH-Wert sinkt die KAK ¢, da die negative variable
Ladung an Mineraloberflaichen und Huminstoffen ab-
nimmt. Die Anteile an austauschbaren sauren Kationen
steigen, und die Basensattigung sinkt mit abnehmendem
Boden pH-Wert.

ralen bis schwach alkalischen Boden (pH?7...8) ist
die gesamte KAK 4 durch Ca?, Mg?*, K* und Na*
gesittigt. Die KAK,,, entspricht hier (per Definiti-
on) der KAK,;. Nimmt der pH-Wert ab, so werden
zunichst Alkali- und Erdalkali-Ionen an den variab-
len Ladungen gegen undissoziiertes H* ausgetauscht
und die KAK,; sinkt entsprechend ab. Die Basen-
sittigung (BS,) betrdgt aber immer noch nahezu
100%. Ab pH~4,5 beteiligt sich zunehmend AP*
am Jonenbelag, wiederum auf Kosten von Alkali-
und Erdalkali-Ionen. Im sauren bis stark sauren Be-
reich (je nach Séurestirke der funktionellen Grup-
pen) erreicht die KAK,; ihr Minimum und beruht
dann zunehmend auf permanenter Ladung. In sehr
sauren organischen Auflagehorizonten dominieren
austauschbare H*-Ionen, die vermutlich von Hu-
minstoffen stammen. Dagegen tritt austauschbares
H* in sauren Mineralboden kaum auf, weil es relativ
schnell mit den Tonmineralen unter Freisetzung von
APP*-Tonen reagiert.

5.6.2 Bodenaciditat und Basen-
| neutralisationskapazitat (BNK)

Aus dem Boden pH-Wert ldsst sich zwar ablesen,
ob ein Boden sauer oder alkalisch ist, aber es lisst
sich daraus keine quantitative Aussage tiber die Bo-

denaciditit ableiten. Die Bodenaciditit entspricht
der Menge an Basen, die einem sauren Boden zu-
gefithrt werden miisste, um seinen pH-Wert in den
neutralen Bereich anzuheben. Sie ist also ein Maf3
fiur die pH-Pufferung eines Bodens bei Zugabe
von Basen. Sie entspricht der Basenneutralisati-
onskapazitit (BNK) eines Bodens, nach dem auch
der Kalkbedarf landwirtschaftlich genutzter Béden
ermittelt werden kann (siehe Kap. 5.6.5).

Die totale Bodenaciditit umfasst die Gesamt-
heit an festen und gelosten Sduren in einem Bo-
den, welche innerhalb einer kurzen Zeit Protonen
freisetzen und somit Basen neutralisieren konnen.
Der weitaus grofite Teil der totalen Bodenacidi-
tdt ist auf die sauren austauschbaren Kationen H*
und AI** zuriickzufithren und wird deshalb als
austauschbare Aciditit bezeichnet. Die austausch-
bare Aciditit kann durch Titration eines 1 M KCI-
Extraktes bestimmt werden. Die aktuelle Aciditit
(alle gelosten Sauren in der Bodenlésung, vor al-
lem Kohlensdure, organische Siuren, HNO, und
H,SO,) und die Reserve-Aciditit (alle mit 1 M KCl
nicht-austauschbaren, festen Sauren) machen nur
einen kleinen Teil der totalen Aciditit aus. In Mi-
neralboden ist der grofite Teil der austauschba-
ren Aciditit auf Al**-Ionen zuriickzufithren, das in
wissriger Losung stets mit sechs Wassermolekiilen
koordiniert ist (Hexaquokomplex, Al(H,0)3*) und
durch mehrere Hydrolysereaktionen Protonen frei-
setzen kann

Al(H,0) = AI(OH)H,0) + H’
log K=-4,97 [60]

Al(OH)(H,0)] = AI(OH) (H,0), + H"
log K=-4,93 (61]

AIOH), (H,0), = AI(OH), (1,0} + H'
log K=-5,70 [62]

Eine saure, Al’*-haltige Losung ist durch diese
Reaktionen gepuffert. Bei der Titration einer sol-
chen Losung bis pH7 werden durch jedes Al**-
Kation drei Protonen freigesetzt, bei hoheren
Al-Konzentrationen unter Ausfillung von amor-
phem bis schwach kristallinem Al(OH),(am). Ent-
sprechend muss auch bei der Kalkung saurer Bo-
den das gesamte austauschbare AI** neutralisiert
werden.

Die restliche austauschbare Aciditit ist vor allem
auf austauschbares H* zuriickzufithren, in manchen
Fallen auch auf geringere Mengen an austauschba-
rem Mn?" und Fe?*/Fe*, die (nach vorangehender
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Oxidation von Mn?* und Fe?*) ebenfalls durch Hy-
drolyse Protonen freisetzen konnen. Austauschbare
Fe?*/Fe** und Mn?*-Ionen spielen jedoch nur unter
stark sauren oder reduzierenden Bedingungen eine
Rolle. Austauschbare Protonen sind vor allem an
die organische Substanz, tiberwiegend an Humin-
stoffe, gebunden. In organischen Auflagehorizonten
und Torfen dominieren H*-Ionen die austauschbare
Aciditdt, weil hier nur wenig austauschbares AI**
vorhanden ist.

Die aktuelle Aciditdt umfasst alle in der Boden-
losung gelosten Sduren. In vielen Béden dominiert
die geloste Kohlensaure (H,CO,), deren Konzentra-
tion stark vom CO,-Partialdruck in der Bodenluft
abhingt und damit von der biologischen Aktivitit
und Durchliiftung des Bodens. Daneben enthal-
ten Bodenl6sungen aber auch organische Siuren,
die zum grofiten Teil schwache Sduren sind und
pK,-Werte zwischen 2 und 6 aufweisen (z. B. Oxal-
sdure: pK, = 1,25, pK,=4,27; Apfelsdure: pK, = 3,46,
pPK,=5,10; Zitronensdure: pK,=3,11, pK,=4,78,
pK;=6,40). Starke Sduren in Bodenldsungen sind
vor allem HNO, und H,SO,, die im pH-Bereich von
Béden vollstédndig dissoziiert vorliegen und somit
nicht als Puffer wirken.

Die Reserve-Aciditit umfasst alle ,,festen Sauren’,
d.h. alle Feststoffe, welche bei einer pH-Erhohung
Protonen abgeben konnen und somit zur BNK bei-
tragen. Dazu gehéren zum Beispiel die Oberfld-
chen von Oxiden und Kanten von Tonmineralen,
deren Oberflichen Hydroxygruppen besitzen, die
Protonen aufnehmen bzw. abgeben kénnen. Dazu
gehoren auch die festen organischen Substanzen
im Boden, welche eine grofle Zahl verschiedener
funktioneller Sduregruppen besitzen. Fiir die pH-
Pufferung von Boden spielen die Carboxylgruppen
die grofite Rolle, weil sie mengenmafig stark domi-
nieren und ihre pK-Werte im sauren pH-Bereich
liegen (pK,=2...6). In sehr stark versauerten Bo-
den koénnen auflerdem mineralische Fe- und Al-
Verbindungen vorliegen, bei denen die OH-Grup-
pen der Oxide und Hydroxide durch H,PO; oder
SO?%-Ionen substituiert worden sind. Diese Verbin-
dungen verbrauchen dann bei einer Kalkung der
Boden unter Riickbildung in Fe- und Al-Oxide und
Hydroxide ebenfalls OH™ Ionen und sind damit fiir
die BNK und pH-Pufferung der Béden von grofier
Bedeutung (Kap. 9.7.7). Wenn saure Boden aufge-
kalkt werden, geben Oxidoberflichen, Kanten von
Tonmineralen und organische Substanzen Protonen
ab, welche neutralisiert werden miissen. Dabei steigt
die negative Oberflichenladung des Bodens und
seine KAK,; nimmt zu, bis bei pH ~ 7,5 die KAK,,,
erreicht ist.

l 5.6.3 H*-Quellen

5.6.3.1 Eintrag durch Niederschlage

Wasser im Gleichgewicht mit CO, in der Atmo-
sphére (Pco,=0,00038) hat einen pH-Wert von un-
gefdhr 5,6. Die pH-Werte von Niederschligen in
Mitteleuropa liegen jedoch hiufig deutlich darunter
(pH <5), was vor allem auf starke Sauren wie H,SO,
und HNO, zuriickzufiihren ist. Diese anorganischen
Séuren stammen vorwiegend aus anthropogenen
Emissionen, die z.B. bei der Verbrennung fossiler
Energietrager entstehen. Die Emission von Stickoxi-
den (NO,) und Schwefeldioxid (SO,, durch Industrie,
Verkehr, Energiegewinnung) fithrt (durch Reaktio-
nen mit O; oder -OH-Radikalen in der Atmosphire)
zur Bildung von HNO; und H,SO,. Die pH-Werte
des Niederschlages liegen dadurch in einigen Regio-
nen bei pH 4 oder tiefer (,,saurer Regen®). Durch den
verstirkten Einbau von Filtern und die Verwendung
schwefelarmer Kohle ist die Bedeutung der Schwefel-
sdaureemissionen in den letzten Jahrzehnten in Mit-
teleuropa stark gesunken; in anderen Teilen der Welt
ist sie jedoch nach wie vor hoch (z.B. China). Die
Salpetersdurekonzentrationen im Niederschlag sind
auch in Mitteleuropa noch betrachtlich.

Zusitzlich konnen Ammoniakemissionen aus der
Tierhaltung (z.B. aus Giille) zu deutlich erh6hten
Eintragen von NHj in umliegende Boden fiihren.
Da bei der Nitrifikation von NH} zu NOj Protonen
freigesetzt werden (Kap.5.6.3.5), trigt auch dieser
Prozess in manchen Regionen mit hoher Dichte an
Tierbestdnden erheblich zur Bodenversauerung bei.

In Deutschland betragt die H*-Zufuhr durch
Niederschlige je nach Lage und Vegetationsform
zwischen <1 bis iiber 5kmolhaa!, wovon etwa
75% auf N-Eintrige (NH,+NO,) zuriickgefiihrt
werden. Besonders hoch sind die Eintrige unter
Nadelwald, da die immergriinen Nadelbaume die
Sduren aus der Luft besonders wirksam herausfilt-
rieren (Interzeption). Die Protonen von H,SO, und
HNO, reagieren mit den Festphasen des Bodens
und setzen dabei Metallkationen frei, die zusammen
mit SO}~ und NOj ausgewaschen werden.

5.6.3.2 Bildung von Kohlenséure
durch Bodenatmung

Durch die aerobe Atmung von Organismen im Bo-
den (Mikroorganismen, Bodenfauna, Wurzeln) wer-
den grofle Mengen an CO, gebildet (ca. 10 kmol ha !
a!). Da der Gasaustausch zwischen der Bodenluft
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und der Atmosphire mehr oder weniger stark verzo-
gert ist, kann der relative CO,-Partialdruck im Boden
gegeniiber der Atmosphdre um mehrere Grofienord-
nungen erhoht sein (bis auf Pco,=0,). Gemidfl dem
HENRY-Gesetz (Kap. 5.2) ist dann auch die Konzent-
ration an H,CO7 im Bodenwasser stark erhoht!C.

5.6.3.3 Abgabe von organischen
Sduren

Pflanzenwurzeln und Mikroorganismen scheiden
organische Sduren aus, zum Teil als spezifische An-
passung an Nahrstoffmangelsituationen. Sie sind
dadurch in der Lage, verstirkt Néhrstoffe im Boden
zu mobilisieren. Zum Beispiel geben weifSe Lupinen
(Lupinus albus L.) und einige andere Pflanzenarten
bei Phosphatmangel grofle Mengen an Citronen-
sdure an die Rhizosphidre ab. Auch ein Mangel an
Eisen oder anderen Spurennihrstoffen kann bei vie-
len Pflanzenarten eine erhohte Abgabe organischer
Sauren induzieren. Beispiele fir organische Sauren,
die in der Bodenlosung und insbesondere in der
Rhizosphire von Pflanzen gefunden werden, sind
Citronensaure, Apfels:'iure, Fumarsaure, Bernstein-
saure und Oxalséure.

5.6.3.4 Abgabe von H* durch
Pflanzenwurzeln

Pflanzen nehmen alle essenziellen Nahrelemente aus
dem Boden auf. Bei den meisten Pflanzen steigt der
Bedarf an Makrondhrelementen in der Reihenfolge
S<P<Mg<Ca<<K<<N. Die Summe der aufge-
nommenen Kationen K¥, Mg?* und Ca®" ist also
deutlich grofler als die Summe der aufgenommenen
Anionen HPO? bzw. H,PO; und SO?%. Stickstoff
kann sowohl als NHj als auch als NO; aufgenom-
men werden, also in kationischer oder anionischer
Form. Wenn der mineralische Stickstoff im Bo-
den vor allem als NHj vorliegt, muss eine Pflanze
zwangsldufig wesentlich mehr Kationen als Anionen
aufnehmen. Um ihre Elektroneutralitit zu bewah-
ren, muss sie zum Ladungsausgleich entsprechen-
de Mengen an H* ausscheiden. Dadurch wird die
Rhizosphire gegeniiber dem Restboden angesduert,
d.h. der pH-Wert der Rhizosphire wird abgesenkt.
Bei einer N-Versorgung der Pflanze durch NOj ist

0 Da die geldste Kohlensaure (H,CO;) analytisch nicht von ge-
I6stem CO, (CO,-H,0) unterschieden werden kann, definiert
man H,CO% als die Summe von H,CO; und CO,-H,0.

die Differenz zwischen Kationen- und Anionen-
aufnahme geringer, und die Pflanze muss deutlich
weniger Protonen ausscheiden. Wenn viel NOj auf-
genommen wird, kann es sogar zu einem Anstieg
des pH-Wertes in der Rhizosphiare kommen, da die
Pflanzen zum Ladungsausgleich OH-, HCO;, oder
organische Anionen ausscheiden.

In der Pflanze wird der Uberschuss an aufge-
nommenen Kationen durch die Bildung von Salzen
schwacher organischer Sduren kompensiert, welche
in den Vakuolen eingelagert werden (R-COO"MY).
Nach dem Absterben der Pflanzen gelangen diese
Salze wieder in den Boden und neutralisieren dort
Protonen nach

R-COOM" + H* = R-COOH + M™  [63]

Damit wére die H*-Bilanz des Bodens wieder aus-
geglichen. Allerdings findet die Kationenaufnahme
im gesamten Wurzelbereich, die Neutralisation von
Protonen durch die Streu aber nur im Streuhorizont
bzw. im Oberboden statt. Die beiden Prozesse sind
also rdumlich entkoppelt, was erklart, warum in
vielen natiirlichen stirker verwitterten Boden (z. B.
Acrisole, Ferralsole) die pH-Werte und die Basen-
sattigung im Oberboden hoher als im Unterboden
sind. Die Vegetation wirkt hier als ,Basenpumpe®
In land- und forstwirtschaftlich genutzten Boden
ist dieser Kreislauf unterbrochen, weil ein grofler
Teil der gebildeten Biomasse als Erntegut abgefiihrt
wird. Die Abgabe von Protonen durch Pflanzenwur-
zeln fihrt dann zu einem Netto-Saureeintrag und
tragt damit zur Bodenversauerung bei.

5.6.3.5 Oxidation von NH; zu NO;

Beim mikrobiellen Abbau organischer Substanzen
im Boden wird organisch gebundener Stickstoff als
NH] freigesetzt, ein Prozess, der als N-Minerali-
sation bezeichnet wird. Auch durch die N-Diin-
gung (z. B. Giille, NH,*-haltige Mineraldiinger) und
durch atmosphirische Eintrige wird dem Boden
NH; zugefiihrt. Unter aeroben Bedingungen wird
NH} durch die aerob lebenden Bakterien Nitroso-
monas und Nitrobacter in zwei Teilschritten zu NOj
oxidiert, ein Prozess, der Nitrifikation genannt
wird (Kap.9.6.1). Dabei werden pro NH} zwei H*
freigesetzt, was aus den folgenden Reaktionsglei-
chungen ersichtlich ist

NH; + 20, - NO; + 2H" + H,0 [64]

Der versauernde Effekt der Nitrifikation wird da-
durch wieder abgeschwicht, dass die Pflanzen ver-
mehrt NOj und weniger NH} aufnehmen und folg-
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lich auch weniger H* an die Rhizosphéire abgeben.
Trotzdem entsteht durch die Nitrifikation von NH}
ein H*-Uberschuss und viele ammoniumbhaltige
Diingemittel wirken deshalb bodenversauernd. Die
durch N-Eintrag verursachten H*-Mengen belaufen
sich in Mittel- und Westeuropa auf 1 bis 3 kmol ha'a,
steigen jedoch in Gebieten mit starker Giilleproduk-
tion bis auf 7 kmol ha-'a™! an.

5.6.3.6 Oxidation von léslichen Fe?*-
und Mn2*-lonen und von Fe-Sulfiden

Unter oxidativen Bedingungen kénnen in Béden
Redoxreaktionen ablaufen, die Protonen freisetzen,
wiahrend unter reduktiven Bedingungen Protonen
eher verbraucht werden (Kap. 5.7.1.1). Ein wichtiges
Beispiel ist die Oxidation von Fe?* zu Fe** in Anwe-
senheit von Sauerstoff und die daraus resultierende
Ausfillung von Fe(III)-Hydroxiden:

[65]

Fe’" + H" + 1/40, = Fe" + 1/2H,0

Fe’* + 2H,0 = FeOOH(s) + 3H" [66]

Fe* + 3/2H,0+ 1/40, = FeOOH(s) + 2H"

[67]

Bei der Oxidation von Fe?* zu Fe** wird zwar ein
Proton verbraucht (Gl. [65]), aber Fe** wird im pH-
Bereich von Boden (pH > 3) sofort hydrolysiert und
fallt als schwer losliches Fe(III)-Hydroxid (z.B. Fe-
OOH) aus. Dabei werden durch jedes Fe’* drei Pro-
tonen freigesetzt (Gl. [66]). Analog werden auch bei
der Oxidation und Hydrolyse von Mn?* zu MnO,
zwei H' freigesetzt. Da bei der Umkehrreaktion, d. h.
der Reduktion und Lésung von FeOOH und MnO,
jedoch jeweils zwei H* verbraucht werden, steigt
der pH-Wert unter reduktiven Bedingungen wieder
bis in den neutralen Bereich an. Unter reduktiven
Bedingungen kénnen durch diese Reaktionen hohe
Konzentrationen an gelosten Fe**-Ionen freigesetzt
werden, wodurch Base-Kationen (Ca?*, Mg?*, K¥,
Na*) von den Kationenaustauscheroberflichen ver-
dringt und anschlieflend mit dem Sickerwasser aus-
gewaschen werden. Wenn der Boden dann wieder
durchliiftet wird, kommt es wiederum zur Oxida-
tion von Fe** und zur Freisetzung von Protonen.
Dieser Prozess (Ferrolyse) trigt zur Versauerung
periodisch anoxischer Boden bei (z. B. Pseudogleye,
Stagnogleye). Im Zuge der Verwitterung von Fe(II)-
Silicaten oxidiertes Fe** fithrt dagegen nicht zur Ver-
sauerung des Bodens, da das Silicat als Base wirkt
und die Protonen aufnimmt (Kap. 5.6.4.4).

Marine oder kiistennahe Sedimente enthalten
hiufig Eisensulfide, deren oxidative Verwitterung
in Boden zu einer wichtigen Protonenquelle werden
kann. Eisensulfide kommen als FeS, (Pyrit) und FeS
vor. Unter aeroben Bedingungen kénnen sowohl
Fe?* als auch sulfidischer Schwefel oxidiert werden,
wiederum unter Bildung von Fe(III)-Hydroxiden
und Schwefelsdure

FeS,(s) + 15/40, +5/2H,0 = FeOOH(s)
+ 2SOY + 4H" [68]
FeS(s) + 9/40, +3/2H,0 = FeOOH(s) +

SOT + 2H" [69]

Eisensulfidhaltige, carbonatarme Boden konnen
durch Sulfidoxidation sehr stark versauern, wenn
sie drainiert und somit gut durchliiftet werden. In
tropischen Gebieten werden solche Boden (acid sul-
fate soils) haufig fiir den Nassreisanbau genutzt, weil
nur durch Uberflutung eine starke Versauerung und
daraus resultierende Al-Toxizitdt verhindert wer-
den konnen. Die Bildung von Schwefelsdure durch
oxidative Pyritverwitterung spielt auch eine sehr
wichtige Rolle in sulfidhaltigen Abraumhalden aus
dem Bergbau, was dort zu stark sauren Sicker-
wissern (pH <2, acid mine drainage) mit hohen
Konzentrationen an Fe?*, Mn?*, SO3~ und toxischen
Spurenmetallen fiithrt, welche die Umwelt belasten
konnen (Kap. 2.4.2.3).

5.6.4 pH-Pufferung, Boden-
versauerung und Sdure-
| neutralisationskapazitat (SNK)

Wie schnell ein Boden unter humiden Klimabe-
dingungen versauert, hingt neben dem Protonen-
eintrag pro Zeiteinheit auch von seiner Fihigkeit
ab, Sdureeintrage abzupuffern. Die Pufferfihigkeit
eines Bodens ergibt sich aus seiner Sdureneutrali-
sationskapazitit (SNK), einer kapazitiven Grofie,
und den Reaktionsgeschwindigkeiten aller relevan-
ten Puffersysteme als kinetische Groflen. Als Puffer-
systeme bezeichnet man alle chemischen Reaktio-
nen, bei denen freie Protonen in eine undissoziierte
Form tiberfithrt werden. Ein Protoneneintrag fiihrt
immer zu einer Reduktion der SNK des Bodens,
jedoch nicht zwangsldufig zu einer entsprechenden
Senkung des pH-Wertes. Im Verlauf der Boden-
entwicklung in humiden Klimazonen nimmt die
SNK durch die stindige Zufuhr von H* allméh-
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lich ab. Fir Mitteleuropa wurde aus zahlreichen
Bodenprofilanalysen abgeschitzt, dass die SNK in
der Nacheiszeit im Mittel um ca. 8000 kmolha™!
abgenommen hat. Da in industrialisierten Landern
den Boden in den letzten 100 Jahren verstirkt H*
iber die Atmosphire zugefithrt wurden, ist ihre
noch vorhandene SNK von grofier Wichtigkeit fiir
ihre Saurebelastbarkeit. Die Pufferung wird iiber-
wiegend durch feste Substanzen (Carbonate, Ton-
minerale, Oxide, organische Substanz) und nur in
geringem Maf3e durch geldste Substanzen bewirkt.

Schwach alkalische bis schwach saure Béden
sind in der Lage, Sdureeintrdge rasch und vollstin-
dig abzupuffern, da sie entweder Carbonate ent-
halten oder zumindest eine hohe Basensittigung
der Austauscheroberflichen besitzen. Ist das Car-
bonatpuffersystem und das Austauscherpuffersys-
tem weitgehend erschopft, erfolgt eine schnellere
Absenkung des pH-Wertes, da die Neutralisierung
von Sdureeintragen durch die Silicatverwitterung in
mafig sauren Boden langsamer erfolgt. Béden aus
basischen oder ultrabasischen Gesteinen kénnen
auf Grund ihrer hohen Gehalte an leicht verwitter-
baren Silicaten noch iiber lingere Zeitraume auf pH
5,5...6,0 gepuffert sein (Kap.5.6.4.4), aber Boden
aus sauren Silicatgesteinen oder Sedimentgesteinen
mit geringen Gehalten an leicht verwitterbaren Sili-
caten versauern dann relativ schnell bis auf pH ~ 4.
Dieser pH-Wert kommt durch die hohe Al-Sitti-
gung der Austauscheroberflichen zustande. Durch
den verstirkten Sdureeintrag aus der Atmosphi-
re ist der pH-Wert vieler Waldbéden Nord- und
Mitteleuropas in den letzten 50 Jahren, z.T. aber
auch innerhalb weniger Jahre, um bis zu 1,5 pH-
Einheiten gesunken. Der oben beschriebene Verlauf
der Bodenversauerung erklirt, dass die pH-Werte
von Waldbdden in Mitteleuropa einer bimodalen
Verteilung folgen, mit Maxima bei pH 3,8 bis 4,5
und bei pH 7,9 bis 7,5 (Abb. 5.6-2).

5.6.4.1 Pufferung durch Carbonate

In carbonathaltigen Bdden ist die Auflosung von
Carbonaten unter Verbrauch von Protonen das do-
minierende Puffersystem. Aus der Reaktion

CaCO,(s) + H = Ca® + HCO; [70]

wird deutlich, dass pro Mol CaCO; ein Mol H" ab-
gepuffert wird. Das im Wasser geloste HCO3 wird
zusammen mit Ca** (oder anderen Kationen) aus-
gewaschen. Durch die Entfernung der Lésungspro-
dukte verliert der Boden irreversibel an SNK. Da die
Kinetik dieser Pufferreaktion relativ schnell ist, stellt
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Abb.5.6-2 Verteilung der pH-Werte (0.01 M CaCl,)
von 262 Waldboden der Schweiz: (a) 818 minera-
lische Oberbodenproben, (b) 796 Unterbodenproben
(>20cm) (nach WALTHERT et al., 2004).

sich im Boden ein pH-Wert ein, der sich aus dem
chemischen Gleichgewicht von Calcit in Wasser bei
einem gegebenen CO,-Partialdruck der Bodenluft
abschitzen lasst. Wie aus Abbildung 5.6-3 ersicht-
lich ist, variiert der berechnete pH-Wert zwischen
8,2 bis 6,9 (pH=5,9925 - 0,653log Pco,), wenn
der relative CO,-Partialdruck von atmosphérisch
bis 100-fach erhoht variiert wird (Pco,=0,00035 bis
0,035). Die Berechnung zeigt auch, dass ein erhoh-
ter CO,-Partialdruck in der Bodenluft zu einer ver-
starkten Calcitauflosung fithrt und dass HCO; und
Ca*" die wichtigsten gelosten Spezies sind, die bei
der Pufferreaktion anfallen.

Durch die relativ schnelle Reaktion von Calcit
mit Protonen ist die Entkalkungsgrenze in Boden-
profilen oft sehr scharf. Nur wenn der Calcit in gro-
beren Kalksteinresten vorliegt, kann der pH-Wert
der Bodenlosung deutlich unter pH?7 fallen, bevor
ein Horizont carbonatfrei ist. Dies liegt daran, dass
die Calcitauflosung bei kleiner reaktiver Oberfliche
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Abb. 5.6-3 pH-Wert und Ca?*-Konzentration in der L6-
sung im Gleichgewicht mit Calcit (CaCOj3) in Abhéngig-
keit vom relativen CO,-Partialdruck bei 25 °C (Berech-
nung mit Visual-MINTEQ).

nicht schnell genug fortschreitet, um alle anfallenden
Protonen zu neutralisieren. Dolomit (CaMg(CO,),)
reagiert ahnlich wie Calcit, wegen seiner geringeren
Loslichkeit jedoch deutlich langsamer.

Etwas anders verlduft die Reaktion, wenn sau-
re Boden (pH <5) mit CaCO; aufgekalkt werden.
Unter sauren Bedingungen ist nicht mehr HCO;
die dominierende geloste Carbonatspezies, sondern
H,CO3. Die Reaktion verlduft dann nach

CaCO,(s) + 2H" = Ca™ + H,CO; (71]

und H,CO;* steht im Gleichgewicht mit der Boden-
luft nach

H,CO; = CO,(g) + H,0 [72]
Pro Mol CaCO; werden also zwei MolH* neutra-
lisiert. Die Hauptprodukte der Pufferreaktion sind
Ca?*, CO,(g) und H,0. Das gebildete CO,(g) verlasst
den Boden durch Gasaustausch mit der Atmosphire.

5.6.4.2 Pufferung durch Ober-
flachen mit permanenter Ladung

Tonminerale mit permanenter negativer Ladung (X°)
und hoher Basensittigung konnen durch Kationen-
austausch als schnelle pH-Puffer wirken, z. B. nach

X,Ca + 2H" = 2XH + Ca™ [73]

Durch solche Austauschreaktionen werden freie
Protonen an den Oberflichen adsorbiert und da-
durch der pH-Wert der Bodenlsung gepuffert. Da
H*-gesittigte Tonminerale nicht stabil sind, ist je-
doch immer nur ein kleiner Teil der Austauscher-

plitze X~ mit H* belegt. Protonen greifen die Sili-
catstrukturen an und werden erst durch langsame
Verwitterungsreaktionen endgiiltig neutralisiert.
Kationenaustausch an Tonmineralen mit permanen-
ter negativer Ladung kann also nur als voriiberge-
hendes, aber dafiir schnell wirksames Puffersystem
angesehen werden. In der Rhizosphére von Pflanzen
spielen solche schnellen Puffersysteme eine wichtige
Rolle, weil sie einen Einfluss auf die pH-Absenkung
durch Wurzelausscheidungen haben.

5.6.4.3 Pufferung durch Ober-
flachen mit variabler Ladung

Feststoffe mit variabler (d.h. pH-abhéngiger) Ober-
flichenladung nehmen bei Sdureeintragen Protonen
auf und wirken somit als pH-Puffer. Im neutralen
pH-Bereich sind die Huminstoffe tiberwiegend ne-
gativ geladen, weil ein grof3er Teil der Sauregruppen,
vor allem Carboxylgruppen, in dissoziierter Form
vorliegt. Die negative Ladung wird durch austausch-
bar adsorbierte Kationen, zum Beispiel Ca?*, ausge-
glichen. Diese dissoziierten Sduregruppen wirken als
BRONSTED-Base, nehmen also Protonen auf nach

R-(CO0"),Ca* + 2H" = R-(COOH), + Ca*
[74]

Dadurch sinkt sowohl die SNK als auch die KAK
des Bodens. Die ausgetauschten Ca?" Ionen werden
mit dem Sickerwasser ausgewaschen. Huminstoffe
wirken iiber den gesamten pH-Bereich von Béden
(pH 3...10) als Puffersubstanz, weil sie eine grofle
Zahl verschiedener funktioneller Gruppen mit un-
terschiedlichen pK,-Werten besitzen. Die SNK der
Huminstoffe ist hiufig so hoch, dass die gesamte
SNK der Oberboden im pH-Bereich zwischen 5
und 7 mit ihrem Humusgehalt eng korreliert ist.
Auch die Kanten von Tonmineralen und Ober-
flichen von Oxiden und Hydroxiden tragen varia-
ble Oberflichenladung und wirken somit ebenfalls
als pH-Puffer. Oberhalb ihres Ladungsnullpunktes
sind die Oberflichen negativ geladen (z.B. Kanten
von Tonmineralen im neutralen pH-Bereich). Die
Aufnahme von Protonen fithrt dann wie bei den
Huminstoffen zu einer Verringerung der negativen
Ladung und damit der KAK,; unter Freisetzung
von adsorbierten Kationen. Unterhalb des Ladungs-
nullpunktes (z. B. Fe- und Al-Oxide im sauren pH-
Bereich) erhoht die Protonenaufnahme die positive
Oberflichenladung und damit die Anionenaus-
tauschkapazitit. Saure Boden, die reich an Fe- und
Al-Oxiden und Hydroxiden sind, verdanken einen
wesentlichen Teil ihrer Pufferfihigkeit den funk-
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tionellen Gruppen dieser Bestandteile (z.B. Fer-
ralsole). Ahnliches gilt fiir allophanreiche Boden
(z.B. Andosole), in denen die variable Ladung der
Allophane zur pH-Pufferung beitrégt.

5.6.4.4 Pufferung durch Silicat-
verwitterung

Diechemische Verwitterungvieler Silicate (Kap. 2.4.2)
fithrt grofitenteils zu einem Verbrauch von Proto-
nen und damit zu einer Pufferung des pH-Wertes
von Boden. Hohe Gehalte an leicht verwitterbaren
Silicaten wirken deshalb einer schnellen Versaue-
rung entgegen; sie tragen also wesentlich zur SNK
des Bodens bei. Allerdings verlaufen Verwitterungs-
reaktionen von Silicaten, und damit auch die pH-
Pufferung, durch die Silicatverwitterung wesent-
lich langsamer als Adsorptionsreaktionen oder die
Auflésung von Carbonaten. Die Silicatverwitterung
stellt somit ein langsam wirkendes Puffersystem
dar. Die Verwitterungsrate hingt neben der Stabi-
litat des Minerals auch von seiner Korngréfle, dem
pH-Wert sowie von anderen Umweltbedingungen
ab (z.B. Temperatur, Versickerung). Im neutralen
pH-Bereich ist die Silicatverwitterung sehr lang-
sam. Da die Silicatverwitterung durch Protonen be-
schleunigt wird, nimmt die Verwitterungsrate mit
abnehmendem pH-Wert logarithmisch zu.

Betrachten wir als Beispiel die Verwitterung von
Anorthit, einem Ca-Feldspat

CaALSi,0, (s) + 8H" — Ca® + 2AI" +
2H,Si0! [75]

Bei dieser Reaktion werden zunéchst 8 Protonen ver-
braucht. Bei weiteren Reaktionen von AI** werden al-
lerdings wieder Protonen freigesetzt, so dass der Net-
to-Verbrauch von Protonen geringer ist. In schwach
sauren Boden fillt ein grofler Teil des freigesetzten
AP* in Form sekundirer Minerale wieder aus, zum
Beispiel mit Kieselsdure unter Bildung von Kaolinit

2H4Si02 + 2AP" + H,0 — Aleizos(OH)4 (g)
+ 6H (76]

Wenn die Konzentration von Kieselsiure in der
Bodenlosung niedrig ist (z.B. in stark verwitterten
Bodden), bildet sich auch Gibbsit

2AF" + 6H,0 — 2AI(OH),(s) + 6H' [77]

In beiden Fillen werden durch die Bildung der se-
kundiren Minerale 3 Protonen pro AIP* freigesetzt.
Eine weitere wichtige Reaktion von AP* ist die
Adsorption an negativ geladene Oberflichen von
Tonmineralen und Huminstoffen. Durch den Kati-

onenaustausch bzw. die Komplexierung von Al** an
organische Substanzen werden weitere Base-Katio-
nen freigesetzt, z. B. durch Kationenaustausch nach

3X,Ca + 2A1 = 2X,Al + 3Ca™ (78]

Die gelosten Ca**-Ionen und die in Losung verblie-
bene Kieselsdure (H,SiOY) werden unter humiden
Klimabedingungen mit dem Sickerwasser ausgewa-
schen und gehen somit dem Boden verloren. Die
Al-Sattigung an den Kationenaustauschern steigt
und damit auch die austauschbare Aciditdt des Bo-
dens. Die Neutralisation von 2 austauschbaren AI*-
Tonen wiirde 6 OH~ erfordern, d.h. die enstandene
austauschbare Aciditdt entspricht auch in diesem
Fall 3 Protonen pro Al**-Ion. Insgesamt werden also
bei der chemischen Verwitterung des Al-haltigen
Anorthits pro CaAlLSi,Og nur 2 H* abgepuffert.

Eine groflere Netto-Pufferwirkung haben Silica-
te, die kein oder nur wenig Al und Fe(II) enthalten.
Betrachten wir als Beispiel die Verwitterung von
Augit, einem Pyroxen

Ca,Si,0,(s) + 2H,0 + 4H" — 2Ca™
+ 2 H,Si0f (79]

Bei dieser Reaktion werden 4 Protonen verbraucht,
aber keine sauren Kationen freigesetzt. Die meisten
Augite enthalten neben Ca und Si auch geringe-
re Mengen an Al**, Fe?* und Mg** (Kap.2.2.3.3,
Tab. 2.2-3). Je hoher der Gehalt an Al und Fe(II) ist,
desto mehr wird die Pufferwirkung der Augitver-
witterung wieder abgeschwicht. Jedes freigesetzte
Fe?*-Ion fithrt durch Oxidation und Hydrolyse zur
Bildung von 2 Protonen (Gl. [67]).

Okologisch ist die Silicatpufferung von grofiter
Bedeutung. Einerseits fiithrt sie zur Freisetzung von
Nihrstoffen (Ca, Mg, K, Fe, Mn), andererseits lasst
sie unterhalb pH 4,5 phytotoxisches AI** entstehen
und ldsst hierdurch die Boden an austauschbar
gebundenen Nihrstoffkationen verarmen. Letzte-
res spielt insbesondere fiir die Mg-Versorgung von
Waldbidumen eine wichtige Rolle.

| 5.6.5 Kalkung saurer Boden

5.6.5.1 Optimaler pH-Wert landwirt-
schaftlich genutzter Béden

Der pH-Wert des Bodens hat vielfiltige Auswirkun-
gen auf das Pflanzenwachstum und somit auf den
Ertrag von Kulturpflanzen. Neben der Pflanzenart
héngt der optimale pH-Wert von einer Reihe 6ko-
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logisch wirksamer Bodeneigenschaften ab, welche
unterschiedlich auf den pH-Wert reagieren. Hierzu
gehoren die toxische Wirkung von Al** und bei ho-
hen Gehalten von Mn**, die Verfiigbarkeit von Ma-
kro- und Mikronihrstoffen, die Mobilitit toxischer
Schwermetalle, der Humusabbau, das Bodengefiige,
das Wachstum und die Artenvielfalt der Begleitflo-
ra. In jedem Fall sollte der pH-Wert eines Bodens
so hoch liegen (pH>5), dass keine toxisch und
antagonistisch wirkenden Konzentrationen an Al
und Mn?* auftreten. Andererseits werden mit stei-
gendem pH manche Mikronihrstoffe wie Mn, Cu,
Zn und B weniger gut pflanzenverfiigbar (Kap. 9.7).
Ahnliches gilt fiir Phosphat, dessen Konzentration
in der Bodenlésung bei pH-Werten {iber 6 abnimmt
(Kap. 9.6.2). Da mit steigendem pH-Wert die Akti-
vitit von Mikroorganismen angeregt wird, konnen
Huminstoffe verstirkt abgebaut und Stickstoff frei-
gesetzt werden. Schliefllich wird auch die Aggrega-
tion toniger Boden durch einen hoheren Anteil an
austauschbarem Ca®* und insbesondere durch eine
hoéhere Ca?*-Konzentration in der Bodenldsung ge-
fordert.

Diese Zusammenhinge schlagen sich in der
Beriicksichtigung des Ton- und Humusgehalts (als
einfach zu bestimmende Groflen) fiir die Wahl opti-
maler pH-Werte von ackerbaulich genutzten Béden
nieder. Bei Boden mit <4 % organischer Substanz
und <5% Ton liegt der empfohlene pH zwischen
5,0 und 5,5, bei 5 bis 12 % Ton zwischen pH 5,4 und
6,0 und bei >13% Ton zwischen pH6,0 und 6,5.
Das mit dem Tongehalt steigende pH-Optimum
wird daraus abgeleitet, dass Béden umso eher ei-
ner Gefiigeverbesserung bediirfen, je mehr Ton sie
enthalten, und dass diese Verbesserung durch eine
pH-Erhohung erreichbar ist. Feldversuche konn-
ten dies jedoch bislang nicht zweifelsfrei bestitigen.
Liegt der Gehalt an organischer Substanz tiber 4 %,
so wird unabhingig vom Tongehalt ein geringerer
pH-Wert empfohlen, z. B. bei 9 bis 15 % organische
Substanz ein pH-Wert von 5,0 bis 6,0 und bei acker-
baulich genutzten Hochmoorboden ein pH-Wert
von 4,0. In diesen organischen Bdden ist Al- und
Mn-Toxizitdt ohnehin kein Problem. Bei Griinland
sind auf Mineralboden pH-Werte im Oberboden
von 5,0 bis 5,5 ausreichend zur Erzeugung von Fut-
ter guter Qualitit (Zusammensetzung der Griser,
Gehalt an Mikrondhrstoffen), bei als Griinland ge-
nutzten Hochmoorbdden pH-Werte um 4,5.

Bei stark verwitterten Béden der Tropen und Sub-
tropen (z.B. Ferralsole, Acrisole) wird nur ein pH-
Wert angestrebt, bei dem das pflanzenverfiigbare Al
auf ein unschidliches Mafl abgesenkt wird, zumal
Kalk nicht immer ausreichend zur Verfiigung steht.

5.6.5.2 Kalkung und Kalkbedarf

Sinkt der pH-Wert eines landwirtschaftlich genutzten
Bodens unter sein Optimum, so kann er durch Zu-
fuhr neutralisationsfihiger basischer Stoffe angeho-
ben werden. Solche basischen Stoffe sind Kalkstein,
Mergel und Dolomit, die in vielen Regionen der
Erde in grofler Menge in der Natur zur Verfiigung
stehen, sowie Brandkalk (CaO), der durch Erhitzen
von Kalkstein hergestellt wird. Die Kalkung saurer
Boden ist eine verbreitete und seit langem bewiéhrte
Mafinahme zur Ertragsverbesserung. Wahrend sich
die Kalkung in der intensiven Bodennutzung auf
den Ausgleich der Verluste an Base-Kationen richtet,
besteht in den Tropen und Subtropen vielerorts er-
heblicher Kalkbedarf zur Verminderung der Alumi-
niumtoxizitit, insbesondere auch im Unterboden.

Die Neutralisationsgeschwindigkeit der Kalke
steigt mit sinkendem pH-Wert des Bodens. Ober-
halb pH6,0 bis 6,5 reagiert Carbonatkalk erst im
Laufe mehrerer Jahre, je nach seiner Korngrofie.
Der erste Neutralisationsschritt des CaCOj; lduft in
unmittelbarer Nihe des Kalkkorns ab, wirkt sich also
im Unterboden zunichst nicht aus. Dagegen kon-
nen gelostes Ca?* und HCOj; mit dem Sickerwasser
abwirts wandern und, falls der Unterboden stark
sauer ist (pH <5), auch dort zu einer pH-Erhohung
fithren. Ca*" fordert dabei den Austausch und die
Auswaschung von sauren Kationen (H*, AP**) und
bewirkt eine Erhohung der Basensittigung. HCO;3
wirkt als Base und reagiert unter stark sauren Bedin-
gungen mit H* zu H,CO, (bzw. CO, und H,0).

Zwei Beispiele fiir die langfristige Tiefenwirkung
einer Kalkung sind in Abbildung 5.6-4 dargestellt.
Der linke Teil der Abbildung zeigt, dass 4tha™ ei-
nes dolomitischen Kalks, die zwischen dem Friihjahr
1984 (F 84) und Herbst 1984 (H 84) auf die Oberfli-
che einer stark sauren Loss-Braunerde unter Fichte
appliziert wurden, den pH-Wert lediglich im O-Hori-
zont erhohten und dieser im oberen Teil bereits nach
2Jahren (H86) wieder gesunken war. Unter Griin-
land reichte die pH-Erhohung nach 9Jahren bis in
20 cm Tiefe, nach 23 Jahren bis tiber 60 cm, wihrend
dann auch hier der Oberboden bereits wieder leicht
versauert war. Um auch unterhalb der Ackerkru-
me schnell bessere Wuchsbedingungen herzustellen,
kann eine Unterbodenkalkung durchgefiihrt werden.
Dies ist besonders dann wichtig, wenn dort zu hohe
Gehalte an austauschbarem Al vorliegen.

Die Menge an Kalk, die einem Boden zugefiihrt
werden muss, um den pH-Wert des Bodens auf den
gewiinschten Bereich anzuheben, wird als Kalkbe-
darf bezeichnet. Der Kalkbedarf hingt stark von
der Basenneutralisationskapazitit (BNK) des Bo-
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Abb. 5.6-4 pH-Veranderung
zweier Boden nach einer Kal-
kung. Links: Loss-Parabraun-
erde unter Fichte nach einer
Gabe von 4 tha~' dolomitischen
Kalks (F=Friihjahr, H=Herbst
des angegebenen Jahres; nach
KREUZER, 1995). Rechts: Fein-
sandiger Lehm unter Griinland,
9 und 23 Jahre nach einer Kal-
kung mit 10 und 40 tCaO ha"!
(nach BROWN et al., 1956).

dens ab. Diese Menge lisst sich durch eine Titration
des Bodens mit einer starken Base (z.B. NaOH)
experimentell bestimmen. Da dieses Verfahren zu
aufwindig fir Routineanalysen ist, wird der Kalk-
bedarf fiir die landwirtschaftliche Praxis aus dem
Boden-pH (in CaCl,) und dem pH in Ca-Acetatls-
sung abgeschdtzt (SCHACHTSCHABEL, 1951).

Bei intensiv landwirtschaftlich genutzten Boden
sind in der Regel nur geringe Kalkmengen nétig, um
das austauschbare Al und die aus der Atmosphire
eingetragenen starken Sduren zu neutralisieren (in
Deutschland ca. 50kgCaOha'a™!). Soll dagegen
ein pH-Wert von > 6 gehalten werden, so steigt der
Kalkbedarf exponentiell an, weil auch die schwach
sauren Gruppen neutralisiert werden miissen, um
pH-Werte >6 zu erzielen. Diese schwach sauren
Gruppen werden aber besonders leicht wieder pro-
toniert, im Wesentlichen durch die bodenintern
produzierte Kohlenséure.

5.7 Redoxreaktionen und
 Redoxdynamik

potenziell toxischer Spurenelemente, wie Cr, As, Se
und U, stark durch Redoxprozesse kontrolliert.

Redoxprozesse in Boden werden letztendlich
durch die Photosynthese der hoheren Pflanzen an-
getrieben. Bei der Photosynthese nutzen die Pflan-
zen die Lichtenergie der Sonne zur Reduktion von
atmospharischem CO, zu Kohlenhydraten, unter
gleichzeitiger Oxidation von 2H,O zu O,. Kohlen-
stoff wird dabei von der Oxidationsstufe +4 nach 0
reduziert, wihrend Sauerstoff von -2 nach 0 oxidiert
wird. Gelangen die reduzierten Kohlenstoffverbin-
dungen in den Boden (iiber Streu, Wurzelausschei-
dungen etc.), so werden sie durch Bodentiere und
Mikroorganismen wieder zu CO, oxidiert (,verat-
met“). Die Organismen gewinnen dabei Energie
fiir ihren Stoffwechsel. Bei der Oxidation von Koh-
lenstoff werden wieder Elektronen freigesetzt, die
nun auf O, (aerobe Atmung) oder, bei Abwesenheit
von O,, auf andere Elektronenakzeptoren wie Nitrat
oder Sulfat iibertragen werden.

5.7.1 Redoxreaktionen und
| Redoxpotenzial

Redoxreaktionen in Boden haben einen bedeu-
tenden Einfluss auf die Bindungsformen und die
Verfiigbarkeit von Nihrstoffen, die Umsetzung der
organischen Substanz sowie auf die Mobilitit und
Toxizitdt vieler Spurenelemente. Sie beeinflussen
dadurch die Bodenbildung und die Stoffkreisldufe.
Elemente, deren Verhalten besonders stark durch
Redoxprozesse dominiert wird, sind C, N, S, Fe
und Mn. Daneben wird auch das Verhalten einiger

5.7.1.1 Redoxreaktionen

Bei einer Redoxreaktion werden Elektronen (e”) von
einem Element oder Molekiil (= Elektronendona-
tor bzw. Reduktionsmittel) auf ein anderes Element
oder Molekiil (=Elektronenakzeptor, Oxidations-
mittel) tibertragen. Die Abgabe von Elektronen ist
eine Oxidation, die Aufnahme von Elektronen eine
Reduktion. Da Oxidation und Reduktion stets mit-
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einander gekoppelt ablaufen, spricht man von Re-
doxreaktionen.

Eine Redoxreaktion ldsst sich konzeptionell in
zwei Halbreaktionen aufteilen, eine Reduktionsre-
aktion und eine Oxidationsreaktion. Eine Reduk-
tionsreaktion (von links nach rechts) lasst sich allge-
mein schreiben als

Ox + mH" + ne = Red [80]

wobei Ox die oxidierte Form und Red die reduzierte
Form eines Elementes (oder Molekiils) ist und m
und 7 stochiometrische Faktoren darstellen. Die ent-
sprechende Oxidationsreaktion verlduft von rechts
nach links. Die Gleichung deutet an, dass bei vielen

Tab. 5.7-1 Redoxsensitive Elemente und ihre haufigs-
ten Oxidationszustande in Boden

Elemente Oxidationszustande (in Boden)
0 -2,-1,0

C -4,-2,0,+2, +4

N -3, 0, +1, +2,+3, +5
S -2,-1,0, +4, +6

Fe 2, AFE)

Mn +2, +3, +4

Cu 0, +1, +2

As +3, +5

Se -2, 0, +4, +6

Cr +3, +6

u +4, +6

Reduktionsreaktionen Protonen verbraucht, bei Oxi-
dationsreaktionen Protonen freigesetzt werden.

Ein wichtiges Beispiel ist die Reduktion von
Fe(III) in Eisenoxiden (hier vereinfacht dargestellt
als Fe(OH),) unter gleichzeitiger Oxidation von or-
ganischem Kohlenstoff (hier vereinfacht dargestellt
als CH,0):

4Fe(OH),+ 12H +4¢ — 4Fe*+12H,0
(Reduktion) [81]
CH,0+H,0 - CO, + 4H" +4¢ (Oxidation)

[82]

Beide Halbreaktionen zusammen ergeben eine voll-
stindige Redoxreaktion:

4 Fe(OH),+ CH,0+ 8 H' — 4Fe* +CO, +
11 H,O (Redox) [83]

Eisen wird dabei von der Oxidationsstufe +3 nach
+2 reduziert und Kohlenstoff wird von der Oxida-
tionsstufe 0 nach +4 oxidiert. Da Fe?* viel besser
wasserloslich als Fe** ist, 1ost sich das Eisenhydroxid
(Fe(OH),) durch diese Reaktion auf und Fe?* geht
in Losung. Diese Reaktion findet unter anaeroben
Bedingungen im Boden statt und wird durch eisen-
reduzierende Bakterien vorangetrieben, welche durch
Oxidation organischer Verbindungen Energie gewin-
nen und dabei Eisen als Elektronenakzeptor nutzen.

Die wichtigsten, an Redoxreaktionen beteiligten
Elemente und ihre haufigsten Oxidationszustinde
in Boden sind in Tabelle 5.7-1 aufgefiihrt. Tabel-
le 5.7-2 zeigt ausgewidhlte Halbreaktionen, darge-
stellt als Reduktionsreaktionen, die in Béden ab-
laufen kénnen. Durch die Kombination von je zwei
Halbreaktionen in umgekehrter Richtung lassen
sich mogliche Redoxreaktionen ableiten.

Tab. 5.7-2 Beispiele fiir Reduktionsreaktionen (Halbreaktionen) und ihr Standardpotenzial EJ (bei 25 °C und 1013 hPa)

(nach ESSINGTON, 2004).

Oxidierte Form Reduzierte Form EQ (V)
1/5NO3+6/5 H +e- N 1/10 N,(g) +3/5 H,0 1,248
1/4 0,(g) +H* +e- N 1/2 H,0 1,230
1/2 MnO,(s)+2 H* +e- - 1/2 Mn%" +H,0 1,230
Fe(OH)4(s)+3 H* +e- N Fe?*+3 H,0 0,935
FeOOH(s)+3 H* +e- - Fe?*+2 H,0 0,769
1/8 802 +5/4 H* + e N 1/8 H,S+1/2 H,0 0,308
1/8 CO,(g) +H* +e- N 1/8 CH,(g) + H,0 0,172
H*+e- - 1/2 H,(g) 0,000
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5.7.1.2 Redoxpotenzial

Das Redoxpotenzial (E) einer Losung hingt vom
Verhiltnis der Aktivititen reduzierter und oxidier-
ter Spezies in der Lésung ab. Uberwiegen reduzierte
Spezies, dann ist das Milieu reduzierend und die
Losung kann leicht Elektronen an andere Stoffe
abgeben. Uberwiegen oxidierte Spezies, dann ist das
Milieu oxidierend und die Lésung kann leicht Elek-
tronen von anderen Stoffen aufnehmen. Das Redox-
potenzial zeigt also an, ob ein Stoff im Kontakt mit
der Losung reduziert oder oxidiert werden kann.

Das Redoxpotenzial einer wissrigen Losung
kann mit Hilfe einer inerten Edelmetall-Elektrode
(z.B. aus Pt) als elektrisches Potenzial (in Volt) rela-
tiv zu einer Bezugselektrode gemessen werden. Als
international anerkannte Bezugselektrode gilt die
Standard-Wasserstoffelektrode!!, deren Potenzial
gleich Null gesetzt wird. Das Redoxpotenzial relativ
zur Standard-Wasserstoffelektrode wird als Eh-Wert
bezeichnet.

Die NERNST-Gleichung driickt die Beziehung
zwischen dem Redoxpotenzial Eh und dem Akti-
vitaten-Verhiltnis der reduzierten und oxidierten
Spezies eines Redoxpaares aus

230387 {Red}

Eh=Eh’ -
R {OX}

(84]

wobei Eh” das Standardpotenzial des Redoxpaares
(Red/Ox) relativ zur Wasserstoffelektrode darstellt.
R ist die molare Gaskonstante, T die absolute Tem-
peratur, F die FARADAY-Konstante und 7 die Anzahl
der tbertragenen Elektronen. Das Standardpoten-
zial ldsst sich fiir jede Redoxreaktion aus thermo-
dynamischen Daten ableiten. Bei 25 °C vereinfacht
sich die NERNST-Gleichung zu

{Red}
oy

Die Neigung einer Losung, Elektronen aufzuneh-
men bzw. abzugeben, kann auch als Aktivitit von
Elektronen aufgefasst werden, welche als pe-Wert
ausgedriickt wird (analog zum pH-Wert). Ein nied-
riger pe-Wert bedeutet, dass die Aktivitdt von Elek-

0,059

Eh=Eh’- [85]

" Da die Standard-Wasserstoffelektrode messtechnisch schwer
zu handhaben ist, wird meistens eine Kalomel (Hg/Hg,Cl,)-
Elektrode oder eine Silber/Silberchlorid-Elektrode als Be-
zugselektrode benutzt. Das gemessene Potenzial kann an-
schlieBend durch Addition von +0,248V (Kalomel) bzw.
+0,204 V (Silber/Silberchlorid) in den Eh-Wert (relativ zur
Wasserstoffelektrode) umgerechnet werden.

tronen in der Losung hoch ist und somit Stoffe im
Kontakt mit der Losung eher reduziert werden. Ein
hoher pe-Wert zeigt dagegen eine niedrige Elekt-
ronen-Aktivitit und somit ein oxidierendes Milieu
an. Die Eh- und pe-Werte konnen leicht ineinander
umgerechnet werden, bei 25 °C gilt

Eh =0,059 pe [86]

Tabelle 5.7-2 gibt als Beispiele die Standardpoten-
ziale (Eh®) einiger ausgewihlter Halbreaktionen an,
welche in Boden eine Rolle spielen.

l 5.7.2 pe-pH-Diagramme

An den meisten Redoxreaktionen sind Protonen be-
teiligt, wie die Beispiele in Tabelle 5.7-2 zeigen. Aus
diesem Grund sind die pH- und pe-Werte im Boden
eng miteinander gekoppelt. Eine einfache Methode
zu priifen, welche Redoxspezies bei gegebenen pH-
und pe-Werten in einem Boden bei chemischem
Gleichgewicht dominieren, ist die Erstellung sog.
pe-pH-Diagramme (bzw. Eh-pH-Diagramme). In
Boden und Gewissern kann der pe-Wert um meh-
rere Groflenordnungen variieren, wobei die obere
und untere Grenze durch die Stabilitit von Wasser
bestimmt wird. Wasser oxidiert nach der Reaktion

1/2H,0 — 1/40,(g)+H +e (87]
Die Gleichgewichtskonstante fiir diese Halbreaktion
ist log K, =-20,8. Daraus ergibt sich die Beziehung
(bei Aktivitat von H,O gleich eins):

1
—20,8:Zlog Feo,—pH—pe [88]

und in reinem Sauerstoffgas (Pco,=1):
pe =20,8 — pH (89]

Diese Gleichung bedeutet, dass Wasser nur bei
pe+pH<20,8 stabil ist. Bei hoheren (pe+pH)-
Werten wiirde Wasser unter Bildung von O, und H*
zerfallen. Die untere Grenze des (pe + pH)-Wertes
ist entsprechend durch die Reduktion von Protonen
zu Wasserstoffgas gegeben, was ebenfalls zur Spal-
tung von Wasser zu H* und OH~ fithren wiirde:

H' +e — 1/2H,(g) [90]

Die Gleichgewichtskonstante fiir diese Reaktion ist
log K, .4=0 (diese Reaktion entspricht der Wasser-
stoffelektrode). Bei einem relativen H,-Partialdruck
von Py, =1 ergibt sich die Beziehung

pe = —pH [91]
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Wasser ist also nur bei pe+pH >0 stabil, bei nied-
rigeren Werten wiirde Wasser in H, und OH~ zer-
fallen. Abbildung 5.7-1 zeigt den in wissrigen Sys-
temen theoretisch moglichen pe-pH-Bereich. Der
pe-pH-Bereich wird unterteilt in einen oxischen
(pe+ pH > 14), einen suboxischen (9 < pe + pH < 14)
und einen anoxischen (pe + pH < 9) Bereich. Darge-
stellt ist auch der pe-pH-Bereich, der hiufig in Bo-
den und Gewissern gemessen wird.

Manchmal wird anstelle des pe+pH Wertes der
sogenannte rH-Wert angegeben. Der rH-Wert ist
definiert als negativer Logarithmus des Wasserstoff-
partialdrucks py,

tH =—logpy, [92]

und wird aus der NERNST-Gleichung fiir die Redox-
reaktion

H, = 2H' +2¢ (93]
abgeleitet:
H=2 +2pH

0,059 [94]
und
tH=2(pe+pH) [95]

Der rH-Wert stellt also eine kombinierte Grof3e der
gemessenen pH- und Eh-Werte dar. Er kann Werte
zwischen 0 (in reinem Wasserstoffgas) und 41,6 (in
reinem Sauerstoffgas) annehmen. rH-Werte unter
18 kennzeichnen deutlich reduzierende (anoxische)
Bedingungen, iiber 28 deutlich oxidierende (oxi-
sche) Bedingungen. Dazwischen liegt der suboxi-
sche Bereich mit 18 < rH < 28. In den 1980er Jahren
wurden rH-Werte in die Deutsche Bodensystematik
zur Kennzeichnung redoximorpher, reduktomor-
pher und oximorpher Bden eingefiihrt, und spater
auch in die WRB zur Definition von Gleysolen,
Stagnosolen, Planosolen und Reductic Technosolen
iibernommen (Kap. 7.2.5).

In analoger Weise wie fiir Wasser lassen sich auch
fir alle anderen Redoxreaktionen Dominanzfelder
verschiedenener Redoxspezies herleiten. Abbildung
5.7-2 zeigt pe-pH-Diagramme fiir verschiedene Spe-
zies von Fe bzw. Mn im Gleichgewicht mit CO, und
H,O. Aus dem Diagrammen (a) und (b) wird ersicht-
lich, dass Eisen unter oxischen Bedingungen in der
Oxidationsstufe +3 vorliegt, welches schwer 16sliche
Hydroxide (Goethit oder Fe(OH),(am)) bildet. Un-
ter suboxischen bis anoxischen Bedingungen kénnen
sich die Fe(IIl)-Hydroxide reduktiv unter Bildung
von Fe?* auflosen. Bei geniigend hohem pH-Wert
kénnen dabei auch Fe(II/IIT)-Phasen wie Magnetit
(Fe;O,) entstehen. Bei pH > 6 ist die im Wasser ge-
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Abb. 5.7-1 Theoretisch moglicher pe-pH-Bereich in
wassrigen Systemen (weifes Feld) und haufiger pe-pH-
Bereich in Boden (rotes Feld). Der pe-pH Bereich wird
in einen oxischen (pe+pH>14), einen suboxischen
(9<pe+pH<14) und einen anoxischen (pe+pH < 9)
Bereich unterteilt. Die Obergrenze und Untergrenze des
theoretisch moglichen pe-pH-Bereiches sind durch die
Stabilitat von Wasser gegeben (GI. [87]...[91]).

loste Konzentration von HCO3 hoch, was theoretisch
zur Ausfillung von Fe?* als Siderit (FeCO,) fiihren
konnte (in Abb. 5.7-2 wurde Siderit nicht beriicksich-
tigt). In Boden wird Siderit jedoch selten nachgewie-
sen, so dass die Bedeutung von FeCO,-Ausfillungen
eher gering zu sein scheint. Moglicherweise ist die
Ausfillung von Fe?* als griiner Rost (ein geschichte-
tes Fe(II)/Fe(III)-Hydroxid) von gréflerer Bedeutung
(Abb.2.2-19), aber diese Phasen sind sehr instabil
und deshalb ebenfalls schwer nachweisbar.

Die Diagramme (c) und (d) zeigen Dominanz-
felder fiir Mn-Spezies, in Abwesenheit (c) oder An-
wesenheit (d) von 1% CO, in der Bodenluft. Dieses
Beispiel zeigt, dass die Bildung von Rhodochrosit
(MnCO;) stark vom CO, Partialdruck der Boden-
luft abhdngt.

5.7.3 Kinetik von Redox-
| reaktionen

Viele Redoxreaktionen laufen ohne Beteiligung von
Mikroorganismen entweder gar nicht oder nur ex-
trem langsam ab. Ein gutes Beispiel ist die hohe
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Abb. 5.7-2 Stabilitatsfelder
von Fe- und Mn-Spezies in

Abhéangigkeit von pe-Wert, pH-
Wert, und lonenaktivitaten von
10-% M unter Standardbedin-

gungen (1 bar, 25 °C): (a) Fe®*,
Fe?*, FeOH?", Fe(OH)4(am) und
Magnetit (Fe;0,); (b) Fe®*, Fe?*,
Goethit (a-FeOOH) und Magne-
tit; () Mn?*, Pyrolusit (3-MnO,),
Bixbyit (Mn,03), Hausmannit
(Mn30,) und Mn(OH),(am), und
(d) Mn?*, Pyrolusit (3-MnO,),
Bixbyit (Mn,0,), und Rhodo-
chrosit (MnCO;) bei einem
CO,-Gehalt der Bodenluft von

Stabilitdt von N, in Anwesenheit von O,, obwohl
die Oxidation von N, zu NOj; thermodynamisch
gesehen stark begiinstigt wire. Selbst Mikroorga-
nismen sind nicht in der Lage, diese Reaktion zu
katalysieren, weil die Aktivierungsenergie, die zur
Spaltung der N=N Dreifachbindung nétig wire,
zu grofd ist. Viele andere Redoxreaktionen werden
durch Mikroorganismen katalysiert, die einen Teil
der freigesetzten Energie fir ihren Stoffwechsel nut-
zen. Voraussetzung ist allerdings, dass die Reaktion
thermodynamisch moglich ist, d.h. Energie dabei
freigesetzt wird. Mit Hilfe der Thermodynamik
kann also ermittelt werden, ob eine Redoxreaktion
iiberhaupt ablaufen kann und wieviel Energie dabei
freigesetzt wird. Sie erlaubt aber keine Aussagen
tiber die Kinetik der Reaktionen.

Manche Redoxreaktionen laufen spontan und
ohne Beteiligung von Mikroorganismen ab. So wird
beispielsweise Fe*" im Kontakt mit O, und Wasser
bei pH> 6 relativ schnell zu Fe** oxidiert und als
schwerldsliches Eisenhydroxid ausgefillt wird. Die
Kinetik dieser Redoxreaktion hdngt von den Kon-
zentrationen an Fe** und O, sowie dem pH-Wert
der Losung ab. Die Oxidationsrate von Fe?* kann
durch eine einfache kinetische Gleichung ausge-
driickt werden

1% (Pco,=0.01). Die Stabilitéts-
felder wurden mit The Geoche-
mists Workbench berechnet.

2+
d[Fe™] K
dt

[Fe*' J[OH 'R, [96]

wobei eckige Klammern die gelosten Konzentrati-
onen darstellen, P, der relative Partialdruck von
Sauerstoff ist und die Geschwindigkeitskonstante
k=8-10" min~" mol~I* betrigt (bei 20 °C). Bei neu-
tralen bis schwach sauren pH-Werten verlduft diese
Reaktion schnell. Bei niedrigen pH-Werten oder
niedrigen O,-Partialdriicken ist die Reaktion jedoch
sehr viel langsamer.

Im Vergleich zur Oxidation von Fe®* ist die
spontane Oxidation von Mn?" durch O, in Losung
extrem viel langsamer und nur bei pH > 8 von Be-
deutung. Aus diesem Grund ist Mn?* wesentlich
mobiler als Fe?*. In der Bodenldsung ist die Kon-
zentration an geldstem Mn?* deshalb oft hoher als
auf Grund thermodynamischer Berechnungen zu
erwarten wire. Die Oxidation von Mn?* in Béden
lduft vor allem autokatalytisch an Oberflichen be-
reits bestehender Mn-Oxidpartikel ab. Dabei wird
Mn?* zuerst an die Oberfliche von MnO, adsor-
biert. Adsorbiertes Mn*" wird durch O, sehr viel
schneller zu MnO, oxidiert als geléstes Mn**. Die-
ses Verhalten erklart, warum Mn im Gegensatz zu
Fe in hydromorphen Boden sehr scharf begrenzte
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Flecken und Konkretionen bildet. Auch einige Bak-
terien konnen die Oxidation von Mn?** durch O,
katalysieren und daraus Energie gewinnen. Sie bil-
den dabei biogene Mn-Oxide, die extrem schwach
kristallin und sehr reaktiv sind.

Die Oberflichen von Fe- und Mn-Oxiden so-
wie von eisenhaltigen Tonmineralen, konnen auch
zahlreiche weitere Redoxreaktionen eingehen und
teilweise katalytisch wirken. Beispielsweise konnen
Phenole und aromatische Amine an den Oberfla-
chen von Mn-Oxiden oxidiert werden. Mn-Oxide
konnen jedoch auch als Reduktionsmittel wirken
und beispielsweise As(V) zu As(III) oder U(VI) zu
U(IV) reduzieren. Im Fall von Arsen erhoht sich
damit die Mobilitit, wihrend Uran durch die Re-
duktion immobilisiert wird.

Da die Kinetik vieler Redoxreaktionen durch
Mikroorganismen bestimmt wird, welche den
Sauerstoff verbrauchen und viele Reaktionen ka-
talysieren, ist die Redoxdynamik von Bdden sehr
stark von den Umweltbedingungen abhingig. Die
wichtigsten Einflussfaktoren sind die Verfiigbarkeit
von O, und Kohlenstoffquellen (abbaubare orga-
nische Substanzen), die Temperatur, der pH-Wert
und die Verfiigbarkeit von Nihrstoffen. Die stirkste
Redoxdynamik zeigen neutrale, humose Boden bei
warmen Temperaturen. Unter solchen Bedingun-
gen wird O, sehr schnell durch Mikroorganismen
veratmet, so dass die Boden bei Wassersittigung
innerhalb weniger Tage anoxisch werden.

| 5.7.4 Redoxprozesse in Boden

Starke Niederschlige und/oder gehemmte Draina-
ge (Stauwassereinfluss), Grundwasseranstieg oder
Uberflutung kénnen zu einer anhaltenden Wasser-
sattigung der Poren im Boden fithren. Mit zuneh-
mender Wassersittigung nimmt die Diffussionsge-
schwindigkeit von O, im Porenraum drastisch ab.
Die O,-Diffusion in wassergefiillten Poren ist etwa
um das 10000-fache langsamer als in luftgefiillten
Poren. Der noch im Boden vorhandene Sauerstoff
wird unter diesen Bedingungen wesentlich schneller
durch aerobe Mikroorganismen und Pflanzenwur-
zeln veratmet als Sauerstoff durch Diffusion aus der
Atmosphire nachgeliefert werden kann. Als Folge
sinkt der Sauerstoffgehalt im Boden innerhalb we-
niger Stunden bis Tage praktisch bis auf Null ab; der
Boden wird zuerst suboxisch und dann anoxisch,
das Redoxpotenzial Eh (oder pe-Wert) sinkt.

Im suboxischen und anoxischen Bereich wird das
Bodenleben durch fakultativ und obligat anaerobe

Mikroorganismen dominiert. Auch sie oxidieren or-
ganische Substanzen zur Energiegewinnung, jedoch
tibertragen sie dabei frei werdende Elektronen nicht
auf Sauerstoff, sondern auf andere organische oder
anorganische Verbindungen, die dadurch reduziert
werden. Organische Substanzen werden unter an-
aeroben Bedingungen zu CO, und H, sowie zu nie-
dermolekularen aliphatischen Sauren (Essigséure,
Buttersdure, Milchsdure u.a.), Polyhydroxycarbon-
sduren, Aldehyden, Aminen, Mercaptanen, NH],
H,S, C,H, und CH, abgebaut. Diese Abbauprozesse
verlaufen allerdings sehr viel langsamer als bei der
aeroben Atmung unter oxischen Bedingungen.

Analog zu einem pH-Puffer, der freiwerdende
Protonen aufnehmen und damit den pH-Wert in
einem gewissen Bereich stabilisieren kann, kénnen
auch Redoxpaare den pe-Wert bzw. das Redoxpo-
tenzial puffern. Bei allmahlich sinkendem Redox-
potenzial setzen verschiedene Redoxreaktionen in
einer gegebenen Reihenfolge ein, welche mit den
thermodynamischen Eigenschaften der beteiligten
Redoxpaare korreliert.

Wenn der Sauerstoffgehalt im Boden bis in den
suboxischen Bereich absinkt, kommt es zuerst zu
einer bakteriellen Reduktion von NOj zu N, und
geringen Anteilen von N,O, NO und metastabilem
NO;. Da die Gase N, und N,O in die Atmosphire
entweichen konnen, fithrt dieser Prozess (Deni-
trifikation) in der Landwirtschaft zu signifikan-
ten gasformigen Stickstoffverlusten aus dem Boden
(Kap.9.6.1.4). Zusitzlich wird die Atmosphire mit
dem Spurengas N,O angereichert, das eine starke
Treibhauswirkung besitzt. Zu kleineren Anteilen
kann NOj3 auch zu NH} reduziert werden (Nitrat-
Ammonifikation). Dieser Prozess wurde in subhy-
drischen Boden und in Béden mit Abwasserverrie-
selung beobachtet. Seine quantitative Bedeutung im
Vergleich zur Denitrifikation ist aber noch weitge-
hend unerforscht.

Wenn O, und NOj praktisch vollstindig aufge-
braucht sind, sinkt das Redoxpotenzial weiter bis
in den anoxischen Bereich. Verschiedene fakultativ
(z. B. Shewanella sp.) oder strikt (z. B. Geobacter sp.)
anaerob lebende Bakterien nutzen nun oxidierte
Metallspezies als Elekronenakzeptoren. Zuerst setzt
die Reduktion von Mn(IV/III) zu Mn(II) ein, dann
die von Fe(III) zu Fe(II). Dies fithrt zu einer re-
duktiven Auflésung von Oxiden und Hydroxiden
von Mn(IV/III) und Fe(III) und zu einem starken
Anstieg der Konzentrationen von Mn?* und Fe?* in
der Bodenlosung und an den Kationenaustauscher-
oberflichen. Huminstoffe und andere organische
Verbindungen spielen dabei vermutlich eine wich-
tige Rolle als Elektronentibertriger (electron shut-
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tle) zwischen Bakterienzellen und Oxidoberflichen
und férdern somit die Reduktion von Mn und Fe.
Als Folge der reduktiven Auflosung von Mn- und
Fe-(Hydr)oxiden kommt es zu einer Mobilisierung
von Spurenelementen (As, Mo, Cd, Pb, Cu, Zn)
und Phosphat, die an diese Oxide adsorbiert waren.
Redoxsensitive Spurenelemente konnen dabei eben-
falls durch Bakterien reduziert werden (z. B. As(V)
zu As(IID)).

Bei noch weiterem Absinken des Redoxpoten-
zials wird Sulfat (SO%) zu H,S reduziert. Dazu
sind viele verschiedene Bakterienarten in der Lage,
welche zusammengefasst nach dieser Stoffwechsel-
funktion als sulfatreduzierende Bakterien (SRB)
bezeichnet werden. Die meisten SRB nutzen nie-
dermolekulare organische Verbindungen (z.B.
Ameisensdure, Essigsdure, Buttersdure, Milchsiu-
re) als Substrat und setzen H,S frei nach der Re-
aktion

2CH,0 + SO = H,S + 2HCO; (97]

Viele SRB tolerieren zwar die Anwesenheit von
Sauerstoff, ihre Aktivitit wird aber dadurch sehr
stark unterdriickt. Die Sulfatreduktion kann deshalb
sehr schnell einsetzen, sobald die Bedingungen ge-
niigend anaerob werden. In Boden konnen lokal ex-
trem anaerobe Nischen entstehen, in denen bereits
Sulfat reduziert wird, wihrend andere Bereiche des
Bodens noch zu hohe Redoxpotenziale aufweisen.
Das entstehende H,S reagiert entweder mit Metal-
len unter Bildung schwerléslicher Sulfide (z. B. HgS,
CuS, PbS, FeS) oder entweicht bei starker Produk-
tion als toxisches, iibelriechendes Gas.

Tab. 5.7-3 Experimentell ermittelte Redoxpotenziale fiir
verschiedene Redoxreaktionen (umgerechnet fiir pH 7).
Redoxreaktion Eh (V) bei pH7

Beginn der NO5-Reduktion +0,45 bis+0,55

Beginn der Mn?*-Bildung +0,35 bis 0,45
0, nicht mehr nachweisbar +0,33

NO; nicht mehr nachweisbar +0,22

Beginn der Fe?*-Bildung +0,15

Beginn der SOZ- Reduktion -0,05

und Sulfidbildung

Beginn der CH,-Bildung -0,12

SO2-- nicht mehr nachweisbar  -0,18

Unter extrem anoxischen Bedingungen wird
schlieflich CO, zu CH, (Methanogenese) redu-
ziert. Dadurch kommt es zur Bildung von Faulgas
(auch Sumpfgas), das iiberwiegend aus Methan be-
steht. Methanemissionen aus Boden (Moore, Stimp-
fe, Reisboden) spielen im globalen Klimawandel
eine wichtige Rolle, weil Methan ein hochwirksames
Treibhausgas ist.

5.7.5 Redoxpotenziale von
| Bdoden

Die Messung von Redoxpotenzialen in Boden oder
Bodenproben im Labor ist mit einigen Problemen
behaftet. Da im Boden selten alle Redoxpaare im
chemischen Gleichgewicht sind und die Pt-Elektrode
nicht auf alle Redoxpaare gleichermafien anspricht,
zeigt sie ein schlecht definiertes ,,Mischpotenzial®
an. Insbesondere bei sehr niedrigen Konzentrationen
der oxidierten und/oder reduzierten Spezies reagiert
die Pt-Elektrode nur sehr trige. Auflerdem kann
die Pt-Elektrode durch einige Substanzen ,vergiftet”
(z.B. H,S) oder inaktiviert (z.B. Oxid- oder Carbo-
natausscheidungen) werden. Eine regelméiflige me-
chanische oder chemische Reinigung der Elektrode
wird dann erforderlich. Auch die als Bezugselektro-
de verwendete Kalomelelektrode (Hg/Hg,Cl,) kann
durch H,S infolge einer Bildung von Quecksilbersul-
fid zerstort werden. In sulfidhaltigen Proben muss
die Bezugselektrode deshalb durch eine Elektrolyt-
briicke vor dem Kontakt mit der Probe geschiitzt
werden. Redoxpotenzialmessungen im Geldnde
zeigen zudem oft grofle Schwankungen, weil die
Redoxbedingungen in Mikrobereichen des Bodens
stark variieren. Durch die Verschleppung von Sau-
erstoffspuren beim Einstechen der Elektroden (vor
allem in nassen Boden) oder durch schlechten oder
fehlenden Elektrodenkontakt (vor allem in trocke-
nen Béden) konnen zusitzlich systematische Fehler
entstehen. Redoxpotenzialmessungen in Boden sind
deshalb qualitativ zu interpretieren. Trotzdem erge-
ben sie wertvolle Information iiber den Redoxzu-
stand und die Redoxdynamik in Béden und werden
deshalb in Feld- und Laborexperimenten zusammen
mit anderen Messungen eingesetzt.

Gut durchliiftete, stark saure Boden weisen die
hochsten Redoxpotenziale auf (bis +0,8 V). Die
niedrigsten Werte treten unter anaeroben, neutralen
bis alkalischen Bedingungen auf (bis -0,35V). Im
Jahresverlauf kann das Redoxpotenzial der Boden
stark variieren, insbesondere in grund- und stau-
wasserbeeinflussten Bodenhorizonten, welche pe-
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riodisch verndsst sind. Die Redoxdynamik héngt
dabei neben der Temperatur auch stark vom Gehalt
an abbaubarer organischer Substanz des Bodens
ab. In humusreichen Ah-Horizonten sinkt das Re-
doxpotenzial bei Wassersittigung innerhalb weni-
ger Stunden stark ab, weil Mikroorganismen den
Sauerstoff schnell aufbrauchen und der Boden stark
anoxisch wird. In Unterboden mit geringen Ge-
halten an organischer Substanz ist die mikrobielle
Aktivitat dagegen viel geringer, das Redoxpotenzial
sinkt bei Wassersittigung langsamer und weniger
stark ab. Auch kiihle Temperaturen verlangsamen
die Redoxdynamik auf Grund der geringeren mi-
krobiellen Aktivitat. In Reduktosolen erfolgt Re-
duktion in ungesattigten Boden, weil aufsteigende
Reduktgase (CO,, CH,) postvulkanischer Mofetten,
von Miilldeponien oder defekter Erdgasleitungen
den Eintritt von Luft-O, in einen Boden verhindern
(Kap 7.5.1.16).
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6 Physikalische Eigenschaften
und Prozesse

Boden sind Naturkorper und als solche durch je-
weils typische physikalische Eigenschaften gekenn-
zeichnet; Farbe (Kap.6.8) und Koérnung (Kap. 6.1)
fallen am meisten ins Auge. Sie sind daher wichtige
Bestandteile einer jeden Bodenbeschreibung.

Neben diesen beiden Eigenschaften ist als nachs-
te Kenngrofle zu definieren, ob die Partikel ho-
mogen oder aggregiert im Raum verteilt sind. Das
Gefiige ist folglich die nichste physikalische Eigen-
schaft, die durch morphologische Beschreibung in
der Regel erschopfend erfasst werden kann.

Alle anderen physikalischen Eigenschaften wie
Festigkeit, mithin Tragfihigkeit fiir Betreten und
Befahren, die Porengréfienverteilung und damit die
Durchwurzelbarkeit, sowie die Speicherfahigkeit fiir
Wasser und Luft, sowie die Temperatur, d. h. somit
die primdren Wachstumsbedingungen fiir jede Ve-
getation, sind mit den oben genannten, morpholo-
gisch erfassbaren in verschiedener Weise korreliert.
Die Zusammenhiénge sind jedoch oft nicht sehr eng,
wenn durch Bodenentwicklung und Bodennutzung
die primiren Eigenschaften deutlich tiberpragt sind.
Auf spezielle Messungen kann daher in den meisten
Fillen nicht verzichtet werden.

Dies gilt erst recht fiir Bewegungs- und damit
verbundene Transportvorginge. Ihre durch Klima
und Witterung und daher oft jahreszeitlich be-
dingten Abldufe, die den Wasser- bzw. Lufthaus-
halt eines jeden Bodens ausmachen, sind kom-
plizierte Prozesse, bei denen nichtstationire und
periodisch ablaufende Vorginge viel haufiger sind
als kontinuierliche Messungen im Bereich dieser
Haushalte.

Korrelative Zusammenhdnge zwischen den
Eigenschaften aller drei Gruppen sind daher von
hoher praktischer Bedeutung. Sie ermoglichen
Aussagen ohne umstdndliche und zeitaufwendige
Messungen. Dies gilt sowohl fiir nutzungsrelevante
Eigenschaften als auch fiir den Entwurf von Com-
putermodellen zur Darstellung von Prozessablau-
fen. In beiden Fillen ist das Ergebnis abhingig von
der Kenntnis tiber die Art und das Ausmaf der
Zusammenhinge.

I 6.1 Koérnung und Lagerung

Das Material, aus dem die feste Phase des Bodens
besteht, liegt an der Oberfliche der Lithosphire
gewohnlich nicht als Kontinuum vor, sondern ist
kornig. Das gilt nicht nur fiir die anorganische Kom-
ponente, die aus Gesteinsbruchstiicken oder Mine-
ralpartikeln besteht, sondern auch fiir die organische
Komponente, die sich fast ausschlieSlich aus mehr
oder weniger zerbrochenen und zersetzten Pflanzen-
teilen zusammensetzt oder auf sie zuriickgeht.

Die Kornigkeit und die durch die Lagerung die-
ser Korner gegebene Porositit sind die Vorausset-
zung dafiir, dass in einem Bodenvolumen Platz fiir
Wasser und Luft sowie fir Wurzeln und Bodentiere
vorhanden ist. Daher beeinflussen diese Bodenei-
genschaften nicht nur alle Lebensvorgénge im Bo-
den, sondern dariiber hinaus auch Wechselwirkun-
gen zwischen der festen, flissigen und gasformigen
Phase sowie jegliche Transporte und Verlagerungen.

| 6.1.1 Entstehung der Korner

Wenn festes Gestein durch geologische Vorgange,
wie z.B. durch Vulkanismus, Erosion durch Wind
und Wasser, Riickzug von Wasser oder Eis, verander-
ten Umweltbedingungen ausgesetzt wird, verandern
sich auch die internen Spannungsbedingungen. Es
kommt dadurch zu Entlastungsbriichen sowie zur
Ausbildung eines Kluftnetzes. Eine urspriinglich
als Kontinuum zutage getretene Gesteinsmasse liegt
dann bald als Ansammlung von Bruchstiicken bzw.
Kornern vor. Im weiteren Verlauf der physikalischen
Verwitterung (Kap. 2.4.1) werden die Gesteinsbruch-
stiicke je nach Art des Ausgangsmaterials, nach Wit-
terungs- und Klimabedingungen sowie abhéngig von
Transportvorgingen weiter zerkleinert und sortiert.
Dabei entstehen sehr verschiedene Verteilungen bzw.
Mischungen von Kérnern unterschiedlicher Gréfien,
die iber mehrere Potenzen hinsichtlich ihres Durch-
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messers variieren konnen. Fiir die organische Kom-
ponente der Boden lésst sich auch eine vergleichbare
Groflenverteilung der diskreten Partikel als Folge des
Abbaus von Pflanzenteilen vor allem durch Fressvor-
ginge verschiedener bodenbewohnender Nagetiere
bis zu Arthropoden (z.B. Milben) aufstellen. Diese
organischen Partikel haben vielfach weitaus unregel-
mafligere Formen als Mineral- oder Gesteinskorner.
Neben derartigen Bruchstiicken und Abbauproduk-
ten treten in Boden auch Neubildungen in Form an-
organischer oder organischer Komponenten auf. Mit
zunehmender Grofie dieser Neubildungen nimmt ihr
Anteil an der Gesamtkornung ab. Nicht immer sind
Neubildungen diskrete Korner. Sie konnen auch als
Uberziige oder Beldge auf grofieren Partikeln gebildet
werden, die erst im Verlauf der weiteren Entwicklung
zu freien Teilchen werden.

Fiir solche frei nebeneinander liegenden Teilchen
wird auch der Begriff Primdrpartikel oder Primir-
teilchen benutzt, um den Unterschied zu Aggregaten,
d.h. aus aneinanderhingenden Primirteilchen zusam-
mengesetzten Korpern, deutlich zu machen. Aggrega-
te kommen in allen Gréflenordnungen vor und weisen
unterschiedliche Festigkeiten auf. Fiir die Beurteilung
einer Korngrofenverteilung ist es daher wichtig, das
Ausmaf3 der Aufteilung von Aggregaten in ihre Pri-
marteilchen durch den Analysenvorgang oder vor des-
sen Beginn zu berticksichtigen. Wegen der erwihnten
unterschiedlichen Festigkeiten bietet die richtige Er-
fassung von Primdrteilchen prinzipiell Schwierigkei-
ten, die nur durch Einhalten der konventionellen Zer-
storungsbedingungen z.B. der organischen Substanz,
Carbonate, umgangen werden konnen.

Fir die Bodenentwicklung und -nutzung sind
Teilchen mit Durchmessern <2 mm von besonderer
Bedeutung, weil zum einen zwischen ihnen erheb-
liche Wassermengen gegen die Schwerkraft festge-
halten werden koénnen, die dann auch den Luftanteil
und -menge beeinflussen. Zum anderen héngt das
Ausmafl von chemischen Adsorptions- und Aus-
tauschvorgingen von der Mineraloberfliche ab, die
je Masseeinheit verfiigbar ist. Sie wird wiederum
mit abnehmender Korngrof3e grofier.

I 6.1.2 GroBe der Korner

Sowohl bei der Zerkleinerung grober Bruchstiicke
als auch beim Wachsen von Neubildungen vari-
iert die Skala der auftretenden Groflen sehr stark.
Sie reicht vom Meterbereich bis unter die Auflo-
sungsgrenze des Lichtmikroskops. Um fiir diesen
weiten Bereich eine einheitliche Maf3zahl zu haben,

wird in der Regel der Median (des Logarithmus)
der Aquivalentdurchmesser der Primirteilchen zur
Charakterisierung verwendet. Der Aquivalent-
durchmesser ist eine Hilfsgrofle, die es erlaubt,
einzeln anfassbaren Partikeln ebenso einen Durch-
messer zuzuordnen wie solchen, die nur unter dem
Mikroskop erkennbar sind. Er ist somit eine Kon-
vention.

Bei Korntrennung durch Siebung bezeichnet er
den Durchmesser der Locher bzw. den Maschen-
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200 ] 254 mm
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63 { 782 ——
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1000 um
Sand 630 pm1 gggrse
i 5
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Abb. 6.1-1 Einteilung der KorngroBenfraktionen. Deut-
sche (links) und amerikanische Nomenklatur (rechts).
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abstand der Siebe als Grenzwert fiir Korner zwei-
er Groflenklassen besonders dann, wenn es sich
um nicht runde Partikel handelt. Im Bereich der
Korntrennung durch Sedimentation entspricht ein
Aquivalentdurchmesser dem doppelten Radius ei-
ner Kugel, die bei der Sedimentation ebenso schnell
sinkt wie das entsprechende Primirteilchen. Mit
dieser Gréf3e ist es somit moglich, Teilchen im Be-
reich aller vorkommenden Formen und Abmessun-
gen mit einem einzigen Parameter zu erfassen. Die
Groflenskala der Korner wird dann als Kontinuum
darstellbar. Aufgrund ihrer groflen Spannweite von
10°...10” m wird sie logarithmisch gestaucht.

Da Ziffern fiir die Aquivalentdurchmesser wenig
anschaulich sind, werden zum Bezeichnen der Haupt-
kornfraktionen einfache Namen z.T. aus der Um-
gangssprache benutzt. Die dabei verwendeten Frakti-
onsgrenzen sind konventionell festgelegt (Abb. 6.1-1).

| 6.1.3 Einteilung der Kérner

Fiir die Einteilung der Primirteilchen wird meistens
die Grofle, dargestellt durch den Aquivalentdurch—
messer, herangezogen.

6.1.3.1 KorngroBenfraktionen
Bei der Einteilung der Aquivalentdurchmesser in

Fraktionen wird in der Regel ein logarithmischer
Mafistab angelegt. Als Basis fiir die Fraktionsgren-

Ton- Fraktion  Schluff- Fraktion

Sand - Fraktion

zen dient auf Vorschlag von ATTERBERG die Ziffer
2. Nach dieser Konvention trennt man zunéchst das
Bodenskelett (Grobboden) mit Aquivalentdurch-
messern >2mm vom Feinboden mit Durchmessern
<2 mm. Die weitere Einteilung der Feinbodenfraktio-
nen erfolgt bei Sand, Schluff und Ton in Deutschland
durch Teilen der durch die Ziffer 2 vorgegebenen
Skalenabschnitte in der Mitte der logarithmischen
Skala, namlich bei der Ziffernfolge 63. Die dabei
entstehenden Fraktionsgrenzen sind in Abb.6.1-1
dargestellt. Die Abbildung zeigt, dass diese Konven-
tion des dquidistanten logarithmischen Abstandes
(0,5 als Differenz zwischen den Ziffern Ig2=0,3 und
1g6,3=0,8 etc.) z.B. in den USA fiir den Bereich der
Feinerde am Ubergang von Schluff zu Sand (mit
50 um) nicht eingehalten wird. Auch im Bereich der
Skelettfraktionen treten unterschiedliche Grenzen
auf. Allen Einteilungssystemen gemeinsam ist aber,
dass die Tonfraktion stets bei < 2 pum beginnt; bei der
Bodenschitzung wird hingegen als kleinste Korngro-
Be diejenige < 10 pm definiert (s. Kap. 11.2).

6.1.3.2 Mischungen, KorngroBen-
verteilungen

Die Korner, die in einem Boden nebeneinander
vorliegen, konnen einen breiten oder einen engen
Bereich auf der in Abb. 6.1-1 gezeigten Grofienskala
einnehmen. Sie konnen also groflenmiflig gemischt
oder mehr oder weniger gut sortiert sein. Dieser
Sachverhalt ldsst sich am anschaulichsten durch eine
Koérnungssummenkurve darstellen (Abb. 6.1-2).

Fein- + Mittel- - | Fein- Mittel- 1 - | Fein- Mittei- ! 2
o+ Mo 1 Ctan | ochlbie tsehire ischfite | Sand {'Sand | Sand
fT 1 mT i gTl U mU ! gu £S | mS 1 gs
100 : : ] : %/4.’

— H ! [ | : (
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< 80 i ! ; . i5 4 :
S | : ' : i [Ss!
601 A &
o ! \ i : } '
L J 1 # | ) [
[T : | ’a' I '
5 40 ' L i i '

I 1 ! ! i H
8 20 | A ' : . ;
c [ i,-"' j ! ] | H
< | o _/J_——-%—/ [ ! Abb. 6.1-2 Kérnungssummen-

" H slooo-=- ) . H H kurven von Feinbdden aus
0 62 083 2 63 20 63 200 630 2000um  Sand (Ss), Loss (Ut), Geschie-
0002 0063 2mm belehm (Ls) und tonreichem
Korndurchmesser Schlick (Tu).
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Abb. 6.1-3 Bodenarten des Feinbodens im Dreiecks-
koordinatensystem. S,s = Sand,sandig; U, u = Schluff,
schluffig; T, t = Ton, tonig; L, | = Lehm, lehmig. Die
Ziffern 2, 3, 4 geben innerhalb des betreffenden Feldes
den Anteil der durch das Adjektiv gekennzeichneten
Nebenfraktion an. Der markierte Punkt ® entspricht
Anteilen von 50 % Sand, 20 % Schluff und 30 % Ton.

Diese kontinuierliche Kurve entsteht durch Verbin-
den der experimentell bestimmten und aufaddierten
Anteile, die grofer oder kleiner als ein bestimmter
Aquivalentdurchmesser sind. Diese Art der Darstel-
lung wird dem Charakter einer Korngroflenvertei-
lung besser gerecht als ein Histogramm, das aus den
Analysendaten gezeichnet werden wiirde. Geglattete
Summenkurven bieten zudem die Mdglichkeit, aus
den Daten verschiedener Einteilungssysteme, wie
z.B. in Abb. 6.1-1, die Anteile der Fraktionen ver-
einheitlichend umzurechnen.

Als Beispiele fiir konventionelle Einteilungen der
Korngemische des Feinbodens sind Dreiecksdia-
gramme in Abb.6.1-3 (fiir das deutsche) und in
6.1-4 fiir das von der FAO und der World Reference
Base (WRB) entwickelte Klassifikationssystem dar-
gestellt. Sie gehen von der in Abb.6.1-1 gezeigten
Ubereinstimmung in der Festlegung der Obergren-
zen der Ton- und der Sandfraktion aus. Innerhalb
dieser Fraktionen stimmt die Einteilung jedoch nicht
iiberein. In Deutschland ist die in Abb. 6.1-3 gezeig-
te Einteilung in der DIN-Norm 4220 festgelegt. Ne-
ben den in Abb. 6.1-1 aufgefithrten Bezeichnungen
taucht in den Kornungsdreiecken (Abb.6.1-3 und
6.1-4) der Ausdruck ,Lehm' auf. Er bezeichnet aber
keine eigene Korngréflenfraktion, sondern eine Mi-
schung (aus Sand, Schluff und Ton).

% Clay
<2um 50

7 Ny smy \ / / \Siltloam \_ /N
sy loam 5 AN
N/ A .’r .7‘ \/ /NS \ / 'Silt \,100

50
+—— % Sand 0.063 -2 mm

Abb. 6.1-4 Bodenarten des Feinbodens nach der FAO
und der World Reference Base (WRB).

Fir die Korngrélenverteilung des Feinbodens
ist im deutschen Sprachgebrauch der Begriff Bo-
denart eingefiihrt. Er geht auf die Bezeichnung der
Kornungsmischungen in der Reichsbodenschitzung
von 1934 zuriick, wobei diese nur durch den %-An-
teil <10 um auch heute noch definiert wird. Laut
Kartieranleitung (5. Auflage) werden insgesamt 21
verschiedene Gruppen vom Reinsand (Ss) bis hin
zum tonigen Ton (Tt) unterschieden.

6.1.3.3 Bestimmung der Korn-
groBenverteilung

Die Bestimmung der Anteile der einzelnen Frak-
tionen erfolgt meist mit dem Ziel, eine Kérnungs-
summenkurve zu erstellen. Hierzu kann je nach
den Bedingungen eine verschiedene Anzahl von
Fraktionen verwendet werden. In der Regel wird
diese Kurve fiir den Feinboden (& <2 mm) erstellt
(Abb.6.1-2). In skeletthaltigen Boden muss hinge-
gen auch dessen prozentualer Anteil mit beriick-
sichtigt werden.

Vor einer Analyse des Feinbodens sind leichtlos-
liche Salze (inklusive Gips) mit Wasser zu entfernen,
da sie keine Dispergierung zulassen; haufig wird Kalk
mit Salzsdure zerstort und die organische Substanz
mit Wasserstoffperoxid oxidiert. Fiir spezielle Fille
werden auch die Eisenoxide mit einem Na-Dithio-
nit/Citrat/Hydrogencarbonat-Extrakt entfernt. An-
schlieflend wird mit einem Dispergierungsmittel wie
Natriummetaphosphat in wissriger Losung geschiit-
telt, da Phosphat koagulierend wirkende Al-, Ca-
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und Mg-Ionen komplexiert, die dann durch stark
peptisierend wirkende Na-Ionen ersetzt werden.

Neben der hier beschriebenen Vorbereitung
werden, je nach dem Zweck der Untersuchung,
auch andere Verfahren verwendet. So muss z. B. auf
die Zerstorung des Kalkes verzichtet werden, wenn
Kalkpartikel als separate Bestandteile des Kérnungs-
spektrums vorliegen.

Beim Feinboden werden die Anteile der Sand-
fraktionen durch Sieben ermittelt. Die Anteile der
Schluff- und der Tonfraktionen werden hingegen
durch Sedimentation, meist mittels Pipett- oder
Ariometer-Methoden, bestimmt. Hierbei wird die
Sinkgeschwindigkeit (v), die von der Teilchengro-
8¢ (Radiusr), der Dichtedifferenz zwischen den
Teilchen (p;) und dem Wasser (p,,) sowie der ih-
rerseits temperaturabhangigen Viskositdt () und
der Beschleunigung (g) abhéngig ist, nach der Glei-
chung von STOKES (1845)errechnet:

L 2x”x(p=p,)xg

Gl 6.1.1
9xn ( )

Die Gleichung gilt nur fiir Kugeln und ist folglich
streng genommen auch nur fiir Sande direkt an-
wendbar. Je feiner die Partikel werden, desto stirker
weichen sie von der Kugelform ab und erreichen bei
den Tonmineralen dann meist vollstindige Platt-
chenform. Fiir alle von der Kugelform abweichende
Formen werden daher sogenannte Aquivalentradien
als mittlerer Radius der Partikel ermittelt und damit
dem Radius der Kugel gleichgesetzt.

Als Dichte der Mineralpartikel wird in der Regel
die des Quarzes eingesetzt (p, = 2,65 gcm™), weil die-
ses Mineral hiufig in Boden vorliegt, sofern es sich
nicht um Boden z. B. aus Basalt, Kalkstein, hohem Ei-
senoxidgehalt oder aus humosem Material handelt.

Die Durchfiihrung einer vollstindigen Kérnungs-
analyse ist sehr zeitaufwendig. Alternative Verfahren
unter Einsatz der Gammastrahlung bzw. Lasertech-
nik werden ebenso angewandt wie Schitzmethoden
seit jeher eine erhebliche Bedeutung haben. Letztere
werden vor allem im Bereich der Geldndearbeit prak-
tiziert. Mit der Fingerprobe kann die Kérnung aus
Kriterien wie Plastizitit, Rollfihigkeit, Schmierfihig-
keit und Rauhigkeit einer feuchten Probe angespro-
chen werden. Die Tonfraktion ist gut formbar und
hat eine durch das freigepresste Wasser hervorgeru-
fene glinzende und durch die Einregelung der Ton-
pléttchen gleichzeitig glatte Schmierfldche. Schluff ist
weniger verformbar, mehlig und leicht staubig wer-
dend. Seine Schmierfliche ist rauh. Sand schliefilich
ist nicht formbar, schmutzt nicht, seine Kornigkeit ist
zu erkennen. Bei humosen Proben (von der Farbe her
anzusprechen) ist der Humusgehalt von dem fiir die

Tonfraktion geschitzten Wert abzuziehen. Von getib-
ten Kartierern kann der Anteil dieser drei Fraktionen
im Bereich bis zu 20 % Ton mit ca.5 % Genauigkeit
geschitzt werden. Bei Tonanteilen iiber 20 % wird
die Schitzgenauigkeit geringer. Es ist also in vielen
Fallen moglich, eine Kornung einer Bodenart — also
einem Flachenabschnitt in einem Koérnungsdreieck
wie in Abb.6.1-3 — mit hoher Sicherheit durch eine
Fingerprobe zuzuordnen.

l 6.1.4 Eigenschaften der Korner

Die Korner (Primirteilchen) der anorganischen
Komponente bestimmen in der Regel den Cha-
rakter eines Bodens. Nur bei hohen Anteilen an
organischer Substanz, wie sie z.B. Anmoore oder
Moore (Kap.7.5.4) aufweisen, wird der Charakter
der mineralischen Kérner durch deren Eigenschaf-
ten iiberdeckt.

6.1.4.1 Zusammensetzung und Form

Wiahrend die Primirpartikel in den Fraktionen der
Blocke, Steine, Kiese und Grobsande in der Regel Ge-
steinsbruchstiicke sind, {iberwiegen in den feineren
Sand-, Schluff- und Tonfraktionen die Mineralpar-
tikel. Dabei ist der Anteil an Neubildungen aus der
Gruppe der Tonminerale und der Oxide am grofiten.
Hinsichtlich der Form und der Variationsbreite der
Formen nimmt die Abrundung der Partikel sowohl
zur Skelettfraktion aber auch zur Schluff- und Ton-
fraktion ab, wihrend im Bereich des Sandes von
Sedimentgesteinen am héufigsten die Kugelform auf-
tritt. Im Kies- und Steinbereich kénnen stark kantige
Formen (= Grus) auftreten, wihrend Gerolle auch
stark gerundet sind. Auch ndhern sich die Teilchen
der Form der sie bildenden Minerale an. Die Tonfrak-
tion wird daher durch ihre unregelméfligen Formen
gekennzeichnet, viele Tonminerale durch ausgepragte
Blittchenform, da es sich um Schichtsilikate handelt
(Kap.2.2.3). Unregelmaflige Formen kennzeichnen
auch die Feinteilchen in stark humifizierten Torfen.

6.1.4.2 Oberflachen

Mit dem Abrundungsgrad und der Korngrofie
hingt die Oberfliche bezogen auf die Masseeinheit
eng zusammen. Schon die Aufteilung der Masse
einer Kugel in immer mehr und immer kleinere Ku-
geln erhoht die Oberfliche betrichtlich (Tab. 6.1-1).
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Tab. 6.1-1 Beziehung zwischen KorngroBe, Kornzahl
und Gesamtoberflache bei Zerteilung einer Kugel mit
einem Radius von r = 1cm in kugelférmige Teilchen.

Kugelradius Kugelzahl Gesamt-
oberflache
10 mm 100 1,26 -10' cm?
1 mm 108 1,26 -102 cm?
0,1 mm 106 1,26 103 cm?
0,01  mm 107 1,26 -10* cm?
1 um 1012 1,26 -10°% cm?
0,1 um 101® 1,26 -10¢ cm?

Jede Abweichung von der Kugelform vergroflert die
Oberfliche eines Korpers im Verhiltnis zu seinem
Volumen. Diinne Blittchen sind dabei einer Kugel
am undhnlichsten. Sie haben daher im Verhéltnis zu
ihrer Masse (bzw. ihrem Volumen) die grofite Ober-
fliche. Dabei spielt nicht so sehr die Grof3e des Blétt-
chendurchmessers eine Rolle, der iiber die Fliche
gemessen wird, sondern vor allem seine Dicke. Da
die Kugeldhnlichkeit von Sand tiber Schluff zu Ton
hin abnimmt, ist in natiirlichen Boéden die Zunahme
der Oberfliche je Masseeinheit noch weitaus grofer
als in Tab. 6.1-1 dargestellt. Sie kann je Gramm Ton
bis zu ca.1.000 m? betragen, wenn die Bléttchen
diinn genug sind. Die Oberfldchen der Mineralpar-
tikel der Sand- und Schlufffraktion liegen meistens
nicht ganz frei. Oft sind sie mit diinnen Filmen von
Feinstmaterial wie Mineralneubildungen bzw. ih-
ren Vorstufen bedeckt. In A-Horizonten handelt es
sich haufig um organisches Material, was wiederum
die Benetzbarkeit der Partikel und Aggregate auch
jahreszeitlich deutlich beeinflussen kann. Bei der
Tonfraktion ist die Zugénglichkeit von Oberflichen
durch Mikroaggregatbildung beeintrachtigt. Dies
zeigt sich z.B. darin, dass bei Kérnungsanalysen
unter alleiniger Verwendung von Wasser als Dis-
pergierungsmittel nur ein Teil des Materials, das als
Gesamtton bezeichnet wird, erfasst wird.

6.1.5 Haufige Verteilung der
l Koérner

Die Koérnung eines bestimmten Bodens ist das Er-
gebnis des Zusammenwirkens von Ausgangsmate-
rial und seiner Entstehung, von Verwitterung und
Abrundung sowie ggf. von der groflen- und mine-

ralartmifligen Sortierung durch Transport in stré-
mendem Wasser oder durch Wind. Dies hat zur
Folge, dass bestimmte Kornungen héufiger auftre-
ten als andere und dass die raumliche Verteilung
ebenfalls Gesetzmifligkeiten erkennen lsst.

6.1.5.1 Ursachen

Durch Wind oder Wasser transportierte Kornmi-
schungen sind stirker sortiert, d. h. sie besitzen eine
engere Konzentrierung der Durchmesser um einen
Mittelwert, als solche, die insgesamt z. B. in Gegen-
wart von viel Wasser geflossen oder hangabwirts
gerutscht sind (z.B. Flielerden). Ebenfalls unsor-
tiert sind vom Eis transportierte Sedimente, es sei
denn, dass vom Gletscher bereits frither sortiertes
Material aufgenommen wurde.

Daraus resultiert auch, dass besser sortierte Kor-
nungen in Landschaften bevorzugt auftreten, in
denen einerseits trockenes Klima die Windverwe-
hung begiinstigt, also in Wiisten (Kilte- wie auch
Wirmewiisten), und in denen andererseits grof3-
flichige Wasserstromungsereignisse eintreten, wie
in Flussgebieten, im Gezeitenbereich von Meeren,
aber auch in Wadis der Warmewiisten. Ein weiterer
Zusammenhang besteht darin, dass die Schlufffrak-
tion am leichtesten in Form einzelner Partikel vom
Wind erfasst und weit verfrachtet werden kann, weil
sie bei den hiufig auftretenden Windgeschwindig-
keiten besonders lange in suspendiertem Zustand
verweilen kann. Aus diesem Grund sind schluff-
reiche Windsedimente (Ldss) auf Oberflichen des
festen Landes am weitesten verbreitet und bilden
hinsichtlich der Kornung ein einheitliches Aus-
gangsmaterial der Bodenentwicklung.

Grobere Korner treten seltener grof3flichig auf,
weil weder die Wasser- und erst recht nicht die
Windgeschwindigkeiten ausreichen, um einen Wei-
ter- oder Ferntransport zu initiieren. Steinpflaster
und Steinsohlen, die durch Auswehen, oder Aus-
spiilen der feinen Fraktionen bzw. durch Aufwirts-
bewegung groberer Partikel (Kryoturbation u. Pe-
loturbation) entstehen, sind, wie ihr Name sagt, in
der Regel sehr geringmachtig. Tone sind grof3fliachig
durch Wind ebenfalls nur selten transportiert wor-
den, und wenn, dann meistens in Form von Aggre-
gaten, die der Schlufffraktion zuzurechnen wiren.
Transport durch flielendes Wasser hingegen be-
dingt grof3flachige Tonansammlungen, weil Tone im
Wasser stirker dispergiert, d. h. ohne Beschrankung
auf den aggregierten Zustand verlagert werden.

Diese Gesetzmifligkeiten fithren dazu, dass be-
stimmte Kornungen héufiger auftreten als andere
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Abb. 6.1-5 Kornung verbreiteter Boden unterschiedlicher Ausgangsgesteine aus Mitteleuropa (aus HARTGE & HORN

1999).

(ADD. 6.1-5). Die Kérnungsdreiecke lassen erkennen,
dass Sande diejenige Fraktion sind, die am reinsten,
also am besten sortiert vorkommt (bis >95 %). Sch-
luffreiche Sedimente, wie sie als Loss oder in Mar-
schen und Auen vorliegen, enthalten kaum jemals
weniger als ca.10% Ton. Ebenso sind Tongehalte
iiber 80 % selten, der Rest der Kérnung besteht dann
aus Schluff. Tonreiche Kérnungen sind nicht nur in
frischen Sedimenten und in verwitterten Tongestei-
nen (Ton-Schiefer-Reihe) anzutreffen, sondern sind
auch die Folge von Kalksteinverwitterung, wenn die
nicht carbonatischen Riickstinde sich anreichern.
Denn diese gehoren meist der Tonfraktion an, weil
die groberen Korner selten bis in den Bereich der
Kalkabscheidung transportiert werden.

6.1.5.2 Landschaftsbezogene
Vorkommen

Die beschriebenen Zusammenhinge fithren dazu,
dass das Auftreten bestimmter Kérnungen in gro-
ben Ziigen an die geologische und klimatische Vor-
geschichte einer Landschaft und die davon beein-
flussten geomorphologischen Formen gebunden ist.

Hierher gehort die Beobachtung, dass der Cha-
rakter eines festen Sedimentgesteins in jungen Land-
schaften die Kérnung des Verwitterungsmaterials
und somit der Boden vorgibt. Sandsteinverwitte-
rungen ergeben hohe Sandanteile, Schieferverwitte-
rungen hohe Tonanteile in den daraus entwickelten
Boden. Standorte, bei denen das Ausgangsmaterial
der Bodenbildung durch gravitationsbedingte Mas-
senbewegung (Rutschungen, Bodenflieffen) nahe
der Verwitterungsstelle ansteht, haben in der Regel

ein besonders breites Korngrofienspektrum. Das gilt
fir gebirgsnahe Standorte, aber auch fiir Gebiete
fritherer Vereisungen. In Auenlandschaften ebenso
wie in Watten- und Sandersedimenten sind demge-
geniiber stets stirker sortierte Kornungen zu finden.
Die Sortierung nimmt mit der Entfernung von der
Verwitterungsstelle, also bei Fliissen zum Unterlauf
der Wasserldufe hin zu. In der gleichen Richtung
nimmt im Prinzip auch die mittlere Korngrofie ab.
Am Unterlauf von Fliissen und Stromen sind daher
feinere Kérnungen anzutreffen als an den jeweiligen
Oberldufen. Parallel hierzu ist die Kornung fluss-
nah, im Uferwall, stets am grobsten und wird mit
zunehmendem Abstand vom Gerinne feiner, weil
die Stromung die feineren Partikel erst dort ausse-
dimentieren lasst (vgl. Kap.8.3). Die weitrdumige
Verbreitung l6ssartiger Kornungen wurde bereits
erwihnt. Sie setzt fiir die Entstehungsgebiete ein
Klima voraus, in dem meniskenbildende Durch-
feuchtungen des Substrates selten sind, also Tro-
ckenheit oder Kilte. Bei Substraten aus geologisch
alten Oberflichen kénnen die Ergebnisse der oben
beschriebenen Vorginge durch weiteren Ablauf
der Verwitterung am Ort so Gberpragt sein, dass
die hier dargestellten Zusammenhange nicht mehr
deutlich sind.

Ganz pauschal kann davon ausgegangen werden,
dass die meisten Boden in den grofien Bereich der
Lehme und der lehmigen Boden fallen. Dies geht
aus den Haufigkeitsverteilungen in Abb. 6.1-5, aber
auch aus der Haufigkeit hervor, mit der lehmi-
ge Boden in Datensammlungen vorkommen. Die-
ser Umstand hat auch zur Folge, dass dieser Kor-
nungsbereich besonders differenziert eingeteilt ist
(Abb. 6.1-3 und 6.1-4).
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6.1.6 Lagerung der Primar-
| teilchen

Wegen der verschiedenen Korngroflenverteilungen
sowie der Formenvielfalt der Primiérteilchen kann
die feste Phase der Boden auch bei dichtester La-
gerung den Raum nicht vollstindig ausfiillen. Es
bleiben Zwischenriume frei, die als Poren bezeich-
net werden. Feststoffpartikel und Porenraum bilden
zusammen die Matrix, in der Wasser und Luft
gespeichert wird und flieflt, wie auch simtliche
chemischen und biologischen Vorginge, aber auch
Auswaschungen und Akkumulationen darin ablau-
fen. Deshalb sind der Anteil des Porenraums, die
Gesetzmifligkeiten seiner Ausbildung sowie seiner
Veranderung Bodeneigenschaften, die nahezu alle
Vorginge in allen Boden maf3geblich beeinflussen.

6.1.6.1 Abstiitzung und Beriihrung

Ein zentraler Punkt der Lagerung der Primirteil-
chen ist die gegenseitige Abstiitzung im Gesamtver-
band. Sie erfolgt an den Berithrungs- bzw. Kontakt-
punkten der Korner. Je enger diese Korner anein-
ander gelagert sind, je hoher mithin die Dichte des
Bodens ist, desto haufiger miissen die abstiitzenden
Kontakte sein, und zwar im Prinzip an jedem Korn.
Je intensiver die Abstiitzung durch mehr Kontakt-
punkte innerhalb eines Bodenvolumens ist, desto
groBler ist auch der Widerstand, den der Boden
gegen weitere Komprimierung oder Verschiebung
mobilisieren kann.

Dieser Sachverhalt ist so allgemeingiiltig, dass er
im Sprachgebrauch der Bodenkunde als Gegensatz
zu einem lockeren Boden vielfach generalisierend
sowohl fir ,dichterer® (= Verdichtung) als auch fiir
Jfesterer’ Boden (= Verfestigung, Stabilisierung)
verwendet wird. Diese verbreitete Vereinfachung
tibersieht jedoch, dass die Zunahme der Zahl der
Abstiitzungspunkte zwar eine regelmifiige, aber
nicht die einzige Ursache fiir die Festigkeitszunah-
me ist. Punktuelle Erh6hung der Festigkeit an den
Kontaktstellen ist die alternative Moglichkeit. Als
Beispiel sei auf die Ortsteinbildung in Podsolen, die
Raseneisensteinbildung in Eisengleyen, die Losskin-
delbildung in Schwarzerden, die Calcrete-Bildung
in Calcisolen oder die Duripanbildung in den Duri-
solen verwiesen (s. Kap.7.2-6).

Bei gleichgrofien Kugeln ist der Zusammenhang
zwischen der Zahl der Kontakte je Kugel und der
Masse je Volumeneinheit und damit mit dem Po-
renanteil besonders deutlich (Abb. 6.1-6). Der vo-

lumetrische Porenanteil ist in dieser Abbildung auf
den volumetrischen Festsubstanzanteil - also das
Volumen der Kugeln - bezogen, weil dieses sich ja
nicht dndert. Auf der Ordinate ist deshalb die Po-
renziffer aufgetragen. Es ist zu erkennen, dass mit
Abnahme der Zahl der Kontaktpunkte je Kugel das
Gesamtvolumen steigt. Bei einem Boden, dessen
Festsubstanz nicht nach der Seite ausweichen kann,
und dieses ist bei grof3flichigen Lastinderungen
die Regel, nimmt die Hohe der Packung zu. Kon-
taktzahlanderungen sind also nicht nur gleichzeitig
Festigkeitsdanderungen, sondern auch Hohenande-
rungen der Bodenoberfliche.

Im Falle idealer starrer Kugeln sind die Flichen
der Kontakte unendlich klein. Bei unregelmiflig ge-
formten Primérteilchen kénnen demgegeniiber auch
grof3flachigere Kontakte zustande kommen. Dann
kommt es unter Umstinden nicht mehr zu einer
direkten Korn/Korn-Beriithrung, sondern zwischen
den Mineralteilchen bleiben Wasserfilme erhalten,
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Abb. 6.1-6 Oben: Zusammenhang zwischen Kontakt-
zahl und Porenziffer bei gleichgroBen Kugeln. Unten:
Hohenunterschied bezogen auf gleiches Gesamtvolu-
men der Kugeln in Abhangigkeit von der Kontaktzahl
(nach HARTGE & HORN, 1999; Werte aus VON ENGELHARDT,
1960).
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die bei echten Punktkontakten weggedriickt wiirden.
Das hat Folgen fiir die Festigkeit des Bodens bei
Druckdnderungen (Kap. 6.3.3. und 6.3.4).

Da die Mineralpartikel der Boden, von der Kies-
fraktion abwirts, unter den Gewichten, die in den
obersten 5...10m auftreten, kaum jemals bis zum
Bruch belastet werden, sind Konfigurationen, die
bei der Sedimentation entstehen, spéter nicht ohne
weiteres dnderbar. Die geordnete dichteste Lagerung,
wie sie fiir gleichgrofle Kugeln mit je 12 Kontakt-
punkten in Abb. 6.1-6 angesetzt ist, wird daher unter
natiirlichen Bedingungen selbst dann nicht erreicht,
wenn wiahrend der Eiszeiten mehrere Hundert Me-
ter machtige Gletscher nicht nur den Untergrund
glatt gehobelt, sondern auch die Grundmordnen
scherend verdichtet haben. Nach dem Abschmelz-
vorgang, bei dem eine geringfiigige Entlastung und
eine Plattenbildung einsetzt, weist Geschiebemergel
immer noch ca. 30% Porenvolumen und folglich
weniger als 12 Kornkontaktpunkte auf.

6.1.6.2 Kennziffern der Lagerung

Um den Lagerungszustand eines Bodens zu charak-
terisieren, sind Verfahren gebrauchlich, die je nach
der geforderten Aussage vor allem in der Bezugsba-
sis verschieden sind.

Wenn das gesamte Bodenvolumen (Vg) im Vor-
dergrund steht und die Veranderung des Porenan-
teils (Vp) darauf bezogen wird, dann spricht man
von der Porositit oder dem Porenvolumen (n oder
PV) (Abb. 6.1-7).

_Vp_

PV=n=-L
Ve T s

(Gl 6.1.2)

Wenn die Volumenédnderung des Gesamtsystems im
Vordergrund steht, dann nimmt man das Feststoft-
volumen (Vf) als Bezugsbasis. Die Relationszahl
heif3t Porenziffer (¢ oder PZ).

PZ:g:pr (Gl 6.1.3)

7
Sowohl die Porositit als Bruch (z.B. 0,4) oder als
Prozentzahl (z.B. 40 %) als auch die Porenziffer
konnen iiber die Dichte des Gesamtvolumens einer
Probe (p,) bestimmt werden, denn dies ist die ein-
fachste und am wenigsten fehleranfillige Methode.
Die dafiir zu verwendenden Formeln lauten:

n=l- Lo _Pr (GL 6.1.4 + Gl 6.1.5)
Pr P

Die Dichte des Gesamtvolumens einer Probe (pj)
kann daher auch direkt als Maf} fiir die Lagerung

herangezogen werden. Es wird dann von der Lage-

rungsdichte oder Dichte des Bodens (im Gegensatz

zur Dichte der Festsubstanz p;) gesprochen, wenn

die Masse des bei 105 °C getrockneten Bodens auf

das Gesamtvolumen bezogen wird.
mg

=T (GL 6.1.6)

Hierbei ist m,; die Masse der Festsubstanz, die in
dem Volumen Vg enthalten ist.

Wenn die Masse feuchten Bodens auf das Ge-
samtvolumen bezogen wird, spricht man von der
Rohdichte eines Bodens. Dabei wird die Massean-
gabe um die Masse des momentan vorhandenen
Wassers (m,,) erginzt (m=m+m).

6.1.6.3 Porenanteile in Boden

Die Grofle des Porenvolumens (bzw. der Porenziffer)
ist von der Kérnung und Kornform, dem Gehalt
der Boden an org. Substanz sowie von der Boden-
entwicklung abhingig. Betrachtet man als Ausgangs-
punkt eine dichteste Packung gleich grofier Kugeln,
dann findet man unabhingig von der Kugelgrofle
ein Porenvolumen von knapp unter 26 %, eine Po-
renziffer von 0,35 bzw. bei Quarz eine Dichte des
Bodens von p, =1,96 g/cm®. Ist die Packung weniger
gut geordnet, dann werden die erhaltenen Porenvo-
lumina grofler. So erhélt man beim Einfiillen gleich
grofler Kugeln (z.B. Glasperlen) in ein Gefif3 Poren-
volumina von 38...42% (p, = 1,65...1,54 g/cm®). Im
gleichen Bereich liegen die Porenvolumina bzw. die
Bodendichten, die man in Sandboden unterhalb der
Ah-Horizonte antrifft. Vergleicht man Packungen aus
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Abb. 6.1-7 Anteile des Porenraums am Gesamtvolu-
men als Basis fir die Berechnung von Porenvolumen
(= Porositét) und Porenziffer; V, = Volumen der Poren,
V; = Feststoffvolumen, Vg= Gesamtvolumen.
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Tab. 6.1-2 Schwankungsbereiche von Lagerungs-
dichte, Porenvolumen und Porenziffer in Mineralboden
(C-Gehalt bis 2 %).

Lagerungs-  Poren- Porenziffer

dichte volumen (e) ()

(g cm™) (PV) (%)
Sande 1,16...1,70  56...36 1,27...0,56
Schluffe  1,17...1,63  56...38 1,27...0,62
Lehme 1,20...2,00  55...30 1,22...0,43
Tone 0,93...1,72  65...35 1,85...0,54

Kugeln verschiedener Gréflen, so nimmt das Poren-
volumen ab, wenn die Unterschiede in den Kugelgro-
Ben zunehmen. Abweichungen von der Kugelform,
z.B. in Richtung auf blittchenartige Form, bewirken
meist eine Zunahme des Porenvolumens (Karten-
hausstruktur). Im Allgemeinen findet man eine Zu-
nahme des Porenvolumens mit abnehmender Korn-
grofle (Tab.6.1-2), die teils auf zunehmende Abwei-
chungen von der Kugelform, teils auf zunehmende
Einfliisse von Oberflachenkriften zuriickzufiihren ist.

Dies gilt in besonderem Mafle fiir die feinste
KorngrofSenfraktion, den Ton. Wiren seine meist
blattchenformigen Partikel in gleicher Richtung ori-
entiert, so miisste sein Porenvolumen viel kleiner
sein als das zwischen den kugeldhnlichen Teilchen
der Sande. Tatséchlich findet man aber in Tonboden
fast immer groflere Porenvolumina (Tab. 6.1-2). Dies
beruht auf der ungeregelten, kartenhausihnlichen
Lagerung der Tonminerale, deren Oberflachenkrifte
die massenbedingten Krifte tiberwiegen. Frisch ab-
gelagerte tonige Sedimente, bei denen die Zwischen-
rdume der Teilchen mit Wasser gefiillt sind, haben
Porenvolumina von 70...90 %. Die Salzkonzentrati-
on dieses Wassers sowie die Art der austauschbaren
Kationen erhoht aufgrund der ,flockenden Sedimen-
tation’ die GrofSe des Porenvolumens weiterhin. Die-
ses grofle Porenvolumen von Tonen ist jedoch nicht
stabil. Riicken die Teilchen aneinander, wenn dem
ganzen System Wasser entzogen wird oder wenn
dariiber lagernde Schichten sie zusammenpressen
(Kap. 6.2.2: Schrumpfung), so vermindert sich das
Porenvolumen bis auf 40...50 %. Auch in diesem
Groflenbereich ist das Porenvolumen von Tonbdden
jedoch nie so stabil wie das der Sandboden, sondern
kann bei Wasserzufuhr wieder zunehmen.

Die Porenvolumina der anderen Kornungsklas-
sen, z.B. der Schluftboden, liegen zwischen de-
nen der Sand- und der Tonbdden (Tab. 6.1-2). Dies
gilt vor allem fiir die landwirtschaftlich wichtigen

Lossboden. Die wesentlichsten Ausnahmen bilden
Boden, bei denen die Zwischenrdume zwischen gro-
Ben Teilchen durch feinere weitgehend ausgefiillt
werden konnen. Folglich steigt die Lagerungsdichte
umso mehr, je weniger sortiert die Kérnung ist.
Dies tritt z.B. in Geschiebelehmen auf und wird
noch dadurch verstirkt, wenn gleichzeitig durch
einen hohen Eisdruck die Einregelung der Kor-
nung verbessert wird. Grundmoréinen sind daher
meist dichter gepackt als Stauchmorénen, aus denen
durch sekundire Schmelzwasseraustriage die feine-
ren Korner ausgewaschen und somit der Sortie-
rungsgrad erhoht worden ist. In Grundmorinen
wurden Porenvolumina im Bereich von 26...30 %
(pg= 1,96...1,78gcm™; € = 0,35...0,49) festgestellt.
Das andere Extrem bilden Hochmoorbdden mit ei-
nem Porenvolumen bis zu 95 % (p, =0,13; £=9,77;
pr=1,4). Auch Boden aus vulkanischen Aschen und
Tuffen (Andisols), die vor allem in Chile, Japan und
Neuseeland verbreitet sind, haben Porenvolumina
von 70...80 % (pB =08...05g cm3; £=2,3...4,3).

Porenvolumen (PV) und Porenziffer (¢) kénnen
durch Probennahme mit Stechzylindern bekannten
Volumens und durch getrennte Bestimmung der
Volumenanteile von Wasser und Luft unter Verwen-
dung der Gleichungen 6.2 und 6.3 in Kap.6.1.6.2
ermittelt werden. Das Volumen des Wassers erhalt
man durch Trocknen des Bodens bei 105°C (p,, ~
1 gem™), das Volumen der Luft z.B. auf direktem
Wege mittels Luftdruckpyknometer.

6.1.6.4 Porenformen

Die Form der Poren in einem Unterboden aus dich-
test gepacktem Sand ldsst sich durch ineinander
iibergehende Tetraeder und Oktaeder mit bauchig
zur Porenmitte hin gebogenen Flachen beschreiben.
Diese Poren nennt man Primérporen oder auch
kérnungsbedingte Poren.

Die Formen der Primérporen von Tonbdden zu
beschreiben, ist schwierig, weil sie von der Orien-
tierung der Tonblittchen, d.h. der Art der Karten-
hausstruktur (Abb. 6.2-2), und von dem gegenseiti-
gen Abstand abhéngig sind (Abb. 6.3-2 und 6.3-3).
Der Aufbau von Kartenhausstrukturen hingt von
der Zusammensetzung der austauschbaren Ionen,
dem Salzgehalt der Bodenlosung und dem Ausmaf
der maximalen fritheren Entwiasserung ab.

Neben diesen kornungsbedingten Poren gibt es
im Boden noch eine weitere Gruppe, die Sekun-
dirporen. Zu ihnen gehéren vor allem die spalt-
formigen Schrumpfungsrisse sowie Wurzel- und
Tierrohren (Wurmginge), ferner unregelmifige
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Hohlriume, die z.B. durch Lockern und Wiihlen
von Tieren, durch Baumwurf oder Bearbeitungs-
mafSnahmen entstehen (Abb. 6.3-3).

Diese Sekundirporen zeichnen sich oft durch
stark ausgeprégte Kontinuitit und ihre im Vergleich
zu den Primirporen meist bedeutende Gréfle (Aqui-
valentdurchmesser > 60 um) aus. Thr Anteil und ihre
vertikale Lange iiben oft einen starken Einfluss auf
den Wasser- und Lufthaushalt des Bodens aus. Die
Sekunddrporen unterscheiden sich von den Primar-
poren auch dadurch, dass sie relativ leicht zerstort
werden konnen, weil die Primirteilchen an ihren
Grenzen nur einseitig an anderen Teilchen abge-
stlitzt sind. Dies gilt fiir flichige Poren, also Risse,
in noch hoherem Mafle als fir rohrenformige. Das
Sekunddrporensystem ist haufig die Hohlformma-
trix zu den Aggregaten; in kohdrenten B6den sind
es die Wurm- und/oder Wurzelréhren. Die Intensitit
der Auspragung des Sekundérporensystems ist da-
her auch durch die Art der Aggregate beschreibbar
(Kap. 6.3.1). Sie nimmt im Profil in der Regel von
oben nach unten ab. Dies dufert sich sehr deutlich in
der Verteilung der Wasserleitfahigkeiten, bei der mit
zunehmender Tiefe dann der Einfluss des Primirpo-
rensystems zunimmt (Abb. 6.4-8). In Boden mit Ag-
gregatstrukturen findet man also zwei Porensysteme,
die einander durchdringen: ein gréberes Sekundar-
porensystem und ein feines Primarporensystem.

6.1.6.5 PorengroBenverteilung

Wie die Kornung, so stellt auch die Porengrofienver-
teilung ein Kontinuum dar, das in konventionell fest-
gelegte Bereiche unterteilt werden kann. Die in diesem
Buch verwendete Einteilung geht auf Arbeiten von
F. SEKERA und M. DE BooDT zuriick (Tab. 6.1-3). Die
Grenzen zwischen den Porengrofienbereichen sind
an charakteristische Kennwerte des Wasserhaushalts
angelehnt. Die Aquivalentdurchmesser von 50 pum
und 10 um entsprechen der Entwisserungsgrenze bei
verschiedenen Wasserspannungen bzw. Matrixpoten-
zialen der Feldkapazitit (z.B. pF1,8 und 2,5) und
0,2 um der Entwésserungsgrenze beim permanenten
Welkepunkt (pF 4,2) (s. Kap. 6.4). Aus dieser Eintei-
lung ergibt sich, dass das Wasser in den Feinporen
in der Regel nicht pflanzenverfiigbar ist, obwohl be-
stimmte Wiistenpflanzen (Halophyten) auch noch
bis zu einem pF-Wert von 6,5 aus den Feinporen
Wasser entziehen konnen. In den Mittelporen ist
es dagegen pflanzenverfiigbar. Die Grobporen sind
in terrestrischen Boden in der Regel wasserfrei, ihr
Anteil ist daher fir das Ausmaf3 der Beliftung des
Bodens ausschlaggebend. Dies gilt besonders fiir Po-

Tab. 6.1-3 Einteilung der PorengroBenbereiche nach
dem Aquivalentdurchmesser und dem Matrixpotenzial
(hPa, pF) als Grenzwert zur Entwésserung kreiskapil-
larer Poren.

PorengroBen- Poren-  Matrixpoten-  pF

bereiche durch-  zial (hPa)
messer
(wm)
Grobporen
weite >50 >-60 <1,8
enge 50...10  -60...-300 1,8..2,5
Mittelporen 50...0,2 -300...-15000 2,5...4,2
Feinporen <0,2 <-15000 > 4,2

ren > 50 um Durchmesser, die auch als weite Grobpo-
ren bezeichnet werden. Die Porengréf3e ist auch fiir
Wurzelwachstum und mikrobielle Aktivitit wichtig,
denn Wurzelhaare (Durchmesser > 10 um) vermogen
nur in Grobporen einzudringen, wihrend Pilzmyzele
(Durchmesser ca. 3...6 um) und Bakterien (Durch-
messer 0,2...1 um) auch noch in Mittelporen leben
konnen. Die Feinporen sind fiir Mikroorganismen
jedoch nicht zugénglich. Neben den hier erwéhnten
gibt es noch andere Unterteilungen.

Die Porengrofienverteilung hingt hinsichtlich
der Primérporen von Kérnung und Kornform und
hinsichtlich der Sekundérporen vom Bodengefiige
und damit von der Bodenentwicklung ab. Deshalb
ist der Anteil an Grobporen in der Regel umso gro-
Ber, je grobkorniger, d. h. je sand- oder kiesreicher
die Boden sind. Der Anteil an Feinporen ist dagegen
umso grofler, je feinkorniger die Boden sind. In
Sandbdden dominiert der Anteil der Grobporen
mit 30+ 10 %, wihrend er mit steigendem Tonge-
halt sinkt (Tab. 6.1-4). Bei tonigen Boden betrégt er
manchmal nur 2...3% und ist ebenso wie bei den
Schluff- und Lehmbdéden entscheidend vom Gefiige
abhingig. Dagegen besteht zwischen dem Anteil der
Feinporen und dem Tongehalt eine enge Beziehung,
die sich, wenn auch weniger stark ausgeprigt, im
Porenvolumen widerspiegelt. Dieses kann bei frisch
abgelagerten Tonen im Extremfall 70 % und mehr
betragen. Der Anteil der Mittelporen korreliert in
der Regel am engsten mit dem Grobschluff (20...
63um) und erreicht bei den Schluftbéden (Loss-
boden) mit 15+7 % ein Maximum. Die Beziehung
zwischen den Grobporen und der Kérnung ist nicht
sehr eng, denn bei ihnen ist der kaum kornungsab-
héngige Sekundérporenanteil mit erfasst.
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Tab. 6.1-4 Anteil des Porenvolumens und der Poren-
groBenbereiche am Gesamtvolumen von Mineralboden
(C-Gehalt bis 2 %) und organischen Boden.

Poren- Grob-  Mittel- Fein-

volumen poren poren poren

(%) (%) (%) (%)
Sande 46 +10 30+10 7+5 B &
Schluffe 47 £ 9 15+10 15+7 1545
Tone 50 +15 8+5 10+5 35+10
Anmoore 70 £10 5+ 3 40+10 25+10
Hochmoore 85+10 25+10 40+10 25%10

Ein zunehmender Gehalt der Boden an organi-
scher Substanz fithrt besonders bei Sandboden zu
einer Erhohung des Anteils der Mittel- und Fein-
poren. Thr Ausmaf ist von der Form und dem Hu-
mifizierungsgrad der organischen Stoffe abhingig.
Boden mit hohem Gehalt an organischer Substanz,
vor allem Moore, haben meist sehr hohe Porenvo-
lumina. Ihr Grobporenanteil sinkt jedoch, wenn
der Humifizierungsgrad der organischen Substanz
zunimmt; gleichzeitig steigt der Feinporenanteil an.

Die Porengroflenverteilung wird aufgrund der
Wassergehalte bei verschiedenen Wasserspannun-
gen bzw. Matrixpotenzialen errechnet. Die Gesetz-
mafigkeit ist in der Gleichung fir den kapillaren
Aufstieg, d.h. dem Kapillarititsgesetz oder der
Young-Laplace-Gleichung beschrieben:

. 2:y-cosa

h-p,g
Hierbei sind r der Kapillarradius, y die Oberflachen-
spannung des Wassers, a der Benetzungswinkel, h
die kapillare Aufstiegshohe, p,, die Dichte des Was-
sers und g die Erdbeschleunigung. Da die Formel
eigentlich nur fiir kreiszylindrische Poren gilt, wird
dhnlich wie bei der Bestimmung der Korngrofien
(Kap.6.1.2) ein Aquivalentdurchmesser definiert.
Hierbei werden alle Poren erfasst, deren kapillare
Aufstiegshohe gleich der in zylindrischen Kapillaren
mit dem Radius r ist. Die kapillare Aufstiegshohe (k)
wird meist mit Hilfe des Druckes, der notwendig ist,
um diese Kapillaren zu entwissern, bestimmt. Im
Prinzip handelt es sich dabei um die gleichen Me-
thoden, wie sie zur Bestimmung der Bindungsstirke
verschiedener Wasseranteile im Boden verwendet
werden (vgl. Wasserspannungskurve; Kap. 6.4.2.3).
Die Umrechnung auf Kapillarradien setzt neben der
Annahme kreisférmiger Menisken auch voraus, dass

(Gl 6.1.7)

der Boden ein starres Porensystem hat. Dies hangt
jedoch von der mechanischen, hydraulischen und
chemischen Spannungssituation (Kap.6.3.3) ab und
ist im Einzelnen zu definieren. Da jedem Druck,
unter der Voraussetzung vollstindiger Benetzbarkeit:
cosa=1 und bekannter chemischer Zusammenset-
zung der Bodenlésung, ein bestimmter Porendurch-
messer zugeordnet werden kann, entspricht der
Wasserverlust zwischen zwei Driicken dem Volumen
eines bestimmten Porenbereichs. Driickt man den
Druck als pF =log cm Wasserséule oder log hPa aus,
so ergeben sich zwischen Porendurchmesser und pF
die in Tab. 6.1-3 angegebenen Beziehungen.

6.1.7 Zeitlich bedingte
| Veranderungen

Die Korngroflenverteilung ist eine jener Bodenei-
genschaften, die sich verhaltnismaflig langsam 4n-
dern. Trotzdem darf nicht iibersehen werden, dass
auch dieses Bodenmerkmal gesetzmifligen Ver-
dnderungen unterliegt. Gleiches gilt auch fur die
Lagerung der Primairteilchen. Hier laufen jedoch
Verianderungen wesentlich schneller ab, die regel-
maflige Folgen pedologischer wie auch anthropogen
bedingter Prozesse sind. Lagerungseigenschaften
haben also im Gegensatz zu Kornungseigenschaften
einen kurzlebigen Charakter.

6.1.7.1 Veranderungen der Kérnung

Veranderungen der Kérnung durch Bewegungen im
Boden (Turbationen) oder Materialtransport inner-
halb des Bodens laufen schneller ab als Veranderun-
gen der Groflen einzelner Korner durch fortschrei-
tende Verwitterung. Das Gleiche gilt fiir die Neubil-
dung von Primirteilchen. Mechanismen innerhalb
eines Bodens, durch die die Kérnung verandert
wird, sind Kornscheidungen (Entmischungen) und
Kornmischungen. Erstere treten an der Bodenober-
fliche als Folge von Erosionsereignissen auf, wenn
noch kein weiterer Transport eingetreten ist. Im Bo-
denprofil ist vor allem die abwirts gerichtete Tonver-
lagerung als Form der Entmischung zu nennen, die
schliefllich zur Bildung von Parabraunerden fiihrt
(Kap. 7.6). Kornscheidungen konnen auch infolge
des Gefrierens von Wasser entstehen (,Hochfrieren'
von Steinen, Kryoturbation), was als langfristiger
Prozess in den Geschiebemergellandschaften auch
heute noch auftreten oder in arktischen Regionen
zu Girlanden- oder Steinringboden fithren kann. Als
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Folge starker Volumeninderungen bei regelmifiigen
Schrumpfungs-/Quellungszyklen stark quellfahiger
Tonminerale und dadurch hervorgerufenen grofien
Quellungsdriicken konnen tiefhumose und intensiv
aggregierte Vertisole entstehen (Peloturbation).

Die Kornmischungen von vor allem diinnschich-
tig abgelagerten Substraten werden durch Wurzel-
und Tiertitigkeit verdndert. Dazu zihlt auch die
Durchmischung durch endogiische Regenwurmar-
ten, die kaum Bodenmaterial an die Bodenober-
fliche bringen, wahrend andere Arten unter gerin-
gerer Durchmischung Rohren anlegen. Diese Bio-
turbation veridndert somit ebenfalls Korngemische
und schafft im Unterboden oft Steinsohlen. Bei den
Regenwiirmern leisten die endogdischen Arten, die
Boden mit der Nahrung aufnehmen, mehr als die
Tiefgraber, die nur einmal im Leben Wohnhohlen
bauen. Besonders leistungsfihig sind tropische Erd-
wiirmer (bis 27 kgm= a™!). Ameisen, in warmen Kli-
maten auch andere Invertebraten wie Termiten, sind
dhnlich bioturbat wirksam (s. Kap.4.1). Ahnliches
gilt fiir die Nagetiere (Hamster, Ziesel, Erdhérnchen)
der Steppenboden. Als weitere Form der Turba-
tionen ist in Waldklimaten der Baumwurf durch
Wind ein so wichtiger Vorgang, dass fiir ihn der
Sonderbegriff Arboturbation gepragt wurde. Diese
Arboturbation ist fiir die Bildung von Stagnogleyen
(= Molkenbdden) von entscheidender Bedeutung.

6.1.7.2 Veranderungen der Lagerung

Veranderungen der Lagerung bedeuten entweder
Zunahme oder Abnahme des Porenanteils. Zunah-
men sind in der Regel verbunden mit einer An-
hebung der Bodenoberfliche sowie mit einer Ab-
nahme der Zahl der Beriihrungspunkte je Primar-
teilchen. Abnahmen des Porenanteils gehen in der
Regel einher mit einer Absenkung der Bodenober-
fliche und Zunahme der Anzahl der Beriihrungs-
punkte je Primirteilchen (Abb. 6.1-6).

Unter natiirlichen, vom Menschen nicht beein-
flussten Bedingungen ist anfangs jede Bodenent-
wicklung mit einer Anhebung der Bodenoberfliche,
mithin einer Auflockerung der Anfangslagerung
verbunden. Diese Anhebung erfasst nicht alle Teile
des Bodenprofils in gleichem Mafle, vielmehr ist
sie umso geringer, je tiefer die betrachtete Zone
im Profil liegt. Die Ursache ist einerseits in der zur
Tiefe hin abnehmenden Intensitit der Bio- und/oder
Kryoturbation, andererseits in der zur Bodenober-
flache hin geringer werdenden Last der zu hebenden
Bodenpartien begriindet. Da Bodenhebungen mit
einer Abnahme der Kontaktzahlen verbunden sind,

bedeuten sie gleichzeitig eine Abnahme der Stabili-
tdt, d.h. der Festigkeit gegeniiber zunehmender Be-
lastung. Diese pedogenen Hebungen sind besonders
deutlich zu erkennen, wenn der Unterboden eine
hohe Dichte aufweist, wie bei den meisten terres-
trischen Boden. Besonders markant ist diese Limi-
tierung bei den aus Geschiebemergel hervorgegan-
genen Boden nachzuvollziehen, in denen innerhalb
von mehr als 10000 Jahren nur ein maximal 2m
tief reichendes Bodenvolumen aufgelockert worden
ist. Darunter folgt dann die hohe Lagerungsdichte,
die aus der fritheren Gletscherméchtigkeit abgeleitet
werden kann, und eine grof3ere Festigkeit (= Vorbe-
lastung) aufweist. Der Wert der Vorbelastung wird
daher auch zur Rekonstruktion der Gletscherméch-
tigkeit (-druck) herangezogen (s. Kap. 6.3.2.2).

Menschliche Titigkeit auf einer Bodenoberfla-
che fiihrt langfristig immer zu einer Zusammen-
pressung, die mit einer Absenkung der Bodenober-
fliche verbunden ist. Das gilt fir alle Formen der
Bodenbewirtschaftung (Land-, Forst-, Weidewirt-
schaft) (s.a. Kap. 10.7.2).

Das Ausmaf einer pedogenen Lockerung wie
auch einer pedogen (bei Verwitterung wie Entkal-
kung, Podsolierung und Tonauswaschung) oder an-
thropogen verursachten Sackung ist im Geldnde in
der Regel nicht direkt zu beobachten. Es ist aber meist
deutlich erkennbar, wenn die Porenziffern fiir die Tie-
fe bis ca. 1 m gegen die tiber der entsprechenden Be-
zugstiefe driickenden Bodenmassen (= Auflast) auf-
getragen werden. Dies ergibt bei halblogarithmischer
Darstellung fiir nicht genutzte Boden eine Gerade, fiir
genutzte dagegen eine gebrochene Gerade. Beispiele
fir diese Lagerungskurven sind in Abb.6.1-8 fiir ei-
nen Cambisol unter Wald bzw. unter landwirtschaft-
licher Nutzung aufgefiihrt. Im ,,ungenutzten Zustand
unter Wald fiihrt eine intensive Bioturbation (auch
in Verbindung mit einer Arboturbation) zu einer
sehr lockeren Lagerung, dargestellt durch die Lage-
rungskurve mit einer starken negativen Steigung. Bei
landwirtschaftlicher (Acker-) Nutzung hingegen tritt
eine entsprechend starke Komprimierung ein, weil
besonders im gepfliigten Oberboden das gelockerte
Substrat infolge geringer Abstiitzung der Primérteil-
chen wie auch der Aggregate wenig standfest ist und
folglich sehr verdichtungsanfillig reagiert.

Das andere Beispiel zeigt Kastanozeme der Kurz-
grassteppe. Hier ist die negative Steigung der Lage-
rungskurve viel geringer, nicht nur, weil in dem tro-
ckenen Klima wenig Pedoturbation wirkt, sondern
auch, weil gleichzeitig die intensivere Austrocknung
zu einer deutlicheren Kontraktion der Partikel und
damit zur Bildung von Aggregaten beitragt. Dem-
entsprechend hoch ist die Zahl der Beriihrungs-
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Waldboden (Cambisol)
ungenutzt
landw. genutzt

T — Steppenboden
. (Kastanozem)
ungenutzt
T——— landw. genutzt
0 10 30 100 300 (hPa)
Last

Abb. 6.1-8 Lagerungskurven: Zusammenhang zwischen
Porenziffer und Last des Bodens fiir zwei ungenutzte
Boden (Normalverdichtungszustand des Profils) und zwei
landwirtschaftlich genutzte Boden (Vorverdichtungszu-
stand des Profils).

punkte bei Aggregaten und Primirteilchen und
somit auch die Festigkeit. Eine landwirtschaftliche
Nutzung bringt hier wenig Veranderung.

6.1.8 Zusammenhang zwischen
fester Phase und anderen
| Bodeneigenschaften

Aufgrund des engen Zusammenhangs zwischen dem
Wasserhaltevermdgen eines Bodens und seiner Kor-
nung, Lagerung sowie seiner Stabilitit ist es auch
moglich, aus diesen Daten auf Eigenschaften des Was-
ser- und Lufthaushalts sowie seiner mechanischen
Festigkeit zu schlieffen. Da dies in vielen Féllen der
alleinige Zugang zu Daten iiber den Wasserhaushalt
oder der flachenhaften mechanischen Stabilitdt ist
und ebenso oft eine arbeitstechnische Vereinfachung
darstellt, gibt es zahlreiche mathematische Ansitze,
die als Pedotransfer-Funktionen bezeichnet werden.

6.2 Wechselwirkungen
zwischen fester
0 und fliissiger Phase

Im Allgemeinen verhalten sich aneinander grenzende
Phasen nicht neutral zueinander, sondern es treten
entweder anziehende oder abstoflende Reaktionen
ein. Im Falle der Anziehung wird die bewegliche
Phase an der festen adsorbiert. Dies gilt vor allem fiir

Wassermolekiile, die aufgrund der Polaritit bevor-
zugt an Mineraloberflichen adsorbiert werden. Folg-
lich sind Partikeloberflichen in Boden (abgesehen
von den Ausnahmen: die obersten cm von Béden in
Extremwiisten, trockene, organische Substanz-halti-
ge, sog. ,puffige’ Boden, entwisserte Moore, s. Ver-
murschung, Vermulmung Kap. 8.6.4) stets mit einem
Mantel adsorbierten Wassers iiberzogen.

Die ersten Lagen der Wassermolekiile sind &u-
Berst fest an die Partikeloberfldchen gebunden, wo-
hingegen die weiteren Schichten dann schnell weni-
ger fest gebunden vorliegen.

Die ersten Wassermolekiillagen lassen sich folg-
lich durch Korn-Korn-Kontakte nur bei punktfor-
migen Berithrungen mit geringster Flache wegdrii-
cken; wihrend dies bei flichigen Kontakten, wie sie
in feinkornigen und tonreichen Substraten auftreten,
kaum der Fall ist. Hier grenzt Wasserfilm an Was-
serfilm. Dies hat Auswirkungen auf die Volumenan-
derungen im Zusammenhang mit der Wasserzufuhr
(= Quellung) bzw. Austrocknung (= Schrumpfung).

So sind Quellungsvorginge abhingig von den
Eigenschaften der Tonminerale, ihrem Flockungs-
zustand oder der Entlastung der wissrigen Phase.
Schrumpfungsvorginge sind abhingig von der Be-
netzbarkeit der Kornoberflichen sowie der Oberfla-
chenspannung des Bodenwassers. Die Konsistenz ei-
nes Bodens wiederum ist einerseits abhidngig von der
Kornung, andererseits auch vom Flockungszustand
der Tonpartikel. Vor allem bei plétzlicher Anderung
der Umgebungsbedingungen z.B. wenn plétzliche
Druckidnderungen im Bodenwasser auftreten, oder
wenn diese durch Kompression der kornigen Pa-
ckung hervorgerufen werden kann die geflockte Bo-
denstruktur kollabieren oder auch zerfliessen.

| 6.2.1 Flockung und Peptisation

Die Vorgénge der Flockung (= Koagulation) und der
Peptisation betreffen Teilchen von der Groflenord-
nung der Kolloide. Die Grenze zwischen grobdisper-
sen und kolloiddispersen Stoffen wird in der Chemie
bei einem Teilchendurchmesser von 0,1 um gezogen.
In der bodenkundlichen Forschung hat man dage-
gen den Bereich der Kolloidfraktion der Boden mit
dem Bereich der Tonfraktion zusammengelegt, weil
auch die Bodenteilchen mit einem Durchmesser bis
etwa 2 um kolloidale Eigenschaften zeigen.

Dies ist unter anderem eine Folge der Teilchen-
form der Tonfraktion. Je diinner die Bldttchen der
Tonminerale sind, desto stirker treten die Eigen-
schaften, die durch die Masse verursacht werden,
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hinter den Eigenschaften, die durch die Oberflache
hervorgerufen werden, zuriick. Umso deutlicher
wird daher das kolloidédhnliche Verhalten.

In einer Bodensuspension unterliegen die
Teilchen einerseits der Schwerkraft, die auf ein
Absetzen (Sedimentieren) hinwirkt, andererseits
den Einfliissen der Diffusion infolge Brown’scher
Molekularbewegung, die dem Absetzen entgegen-
wirkt. Lasst man eine elektrolytfreie, stark ver-
diinnte Tonsuspension ruhig stehen, so konnen die
Tonteilchen lange Zeit (Tage oder gar Wochen) im
Solzustand verbleiben, bevor sie ausflocken. Die
Kollisionen der Teilchen, die durch die Brownsche
Bewegung verursacht werden, fithren unter diesen
Bedingungen nur selten zum Aneinanderhaften,
weil die relativ grofie Dicke der elektrischen Dop-
pelschicht (Kap. 5.3) nur bei besonders energierei-
chen Kollisionen (hohem kinetischem Potenzial)
zu einer hierfiir ausreichend starken Anndherung
fithrt.

Die Haufigkeit des Aneinanderhaftens nach einer
Kollision zweier Teilchen, die durch die Brown’sche
Bewegung herbeigefithrt worden ist, wird grofier,
wenn (a) die elektrische Doppelschicht diinner wird,
d.h. die Salzkonzentration in der Auflenlésung an-
steigt, und/oder wenn (b) die Impulsstirke der Kol-
lision zunimmt, also mit zunehmender Temperatur
des Systems. Den Vorgang der Entstehung grofierer
Einheiten aus aneinanderhaftenden Primirteilchen
nennt man Flockung oder Koagulation. Die neu
entstandenen grofleren Einheiten (Flocken, Koagu-
late) sinken schneller aus der Suspension zu Boden,
da sie weniger als die Einzelteilchen von der Brown-
schen Bewegung beeinflusst werden.

Bei Abnahme der Salzkonzentration in der Bo-
denlosung geht der geflockte Zustand wieder ver-
loren. Die Primérteilchen sind dann schon durch
geringes Kneten oder Rithren wieder voneinander
trennbar. Dieser Vorgang der Trennung unter Wie-
derherstellung des ungeflockten, also suspendierten
Zustandes, heifit Peptisation.

Da die geflockten Teilchen unregelmiflig an-
einanderhdngen, sind Sedimente, die aus geflock-
ten Suspensionen entstehen, volumindser als sol-
che aus ungeflockten (peptisierten). Sie haben ein
grofleres Porenvolumen und hemmen daher die
Wasserperkolation weniger als Sedimente aus un-
geflockt sedimentierten Teilchen. Daher lassen sich
Schichten aus ungeflockt sedimentiertem Ton z.B.
zur Abdichtung von Bewisserungskanilen verwen-
den. Umgekehrt wird die Abtrennung ungeflockter
Kolloide aus Wasser durch Entstehen einer wenig
durchldssigen Sedimentationsschicht z.B. an der
Bodenoberfliche, behindert.

Geflockt und peptisiert vorliegende Bodenpar-
tikel verhalten sich wegen der verschiedenartigen
Verkniipfung ihrer Einzelteilchen bei verschieden-
artiger Beanspruchung unterschiedlich. Im geflock-
ten Zustand ist die freie Beweglichkeit einzelner
Teilchen kleiner als im peptisierten. Daher ist ihre
Verlagerung im Rahmen der Verschlimmung ge-
ringer. Die plastische Verformbarkeit ist im ge-
flockten Zustand bei gleichem Wassergehalt jedoch
grofSer als im peptisierten, weil infolge der offene-
ren Struktur der Flocken mehr leichtbewegliches
Wasser vorhanden ist.

Vielfach tritt bei knetender Beanspruchung an-
fangs aufgrund der bei der Partikelverschiebung
zu berwindenden Reibung ein hoher Widerstand
auf, der bei fortschreitender Verformung durch die
»Schmierwirkung des Wassers“ rasch absinkt. Die
durch reversible Stérung schwacher Verkniipfungen
beim Kneten, Rithren oder Schiitteln verursachte
Widerstandsschwelle wird als Thixotropie bezeich-
net; die dann einsetzende Verflissigung des Bodens
als Liquifaction. Besonders im Bauwesen ist diese
Verfliissigung vor dem Hintergrund des vollstindi-
gen Stabilitdtsverlustes von Boden von besonderer
Bedeutung; in der Land- und Forstwirtschaft konnen
auch Erntemaschinen durch deren Eigenschwingun-
gen bei feuchteren Boden zu einer weitgehenden
Verfliissigung beitragen und damit die Bodenstruk-
tur in einen breiigen Zustand tiberfithren. In diesem
Zusammenhang ist auch der Vorgang des einfaches
Klopfen am Bohrstock zur Ermittlung der Hohe des
wirksamen Kapillarsaumes im Boden iiber den visu-
ellen Effekt des Zusammenflieflens des Bodens im
Bohrstock (=thixotropes Verhalten) zu nennen.

6.2.1.1 Energetische Wechsel-
wirkung zwischen Bodenkolloiden

Bodenkolloide wirken aufeinander tiber die adsor-
bierten Kationen, iiber das adsorbierte Wasser so-
wie iiber den unmittelbaren Kontakt ein, wodurch
elektrostatische Wechselwirkungen zwischen posi-
tiv und negativ geladenen Stellen der Oberflichen
auftreten. Die Ladung der Tonmineralkanten und
der Huminstoffe ist oberhalb des (pH-abhingigen)
isoelektrischen Punktes stets negativ, unterhalb stets
positiv (s.Kap.5.5), so dass mit entsprechenden
Wechselwirkungen gerechnet werden muss. Zwi-
schen den Bodenkolloiden kénnen anziehende und
abstoflende Krifte auftreten.

Die Abstoflung zwischen zwei sich nidhernden
Tonteilchen beruht auf (a) der gleichsinnigen elekt-
rischen Ladung der Gegenionen, (b) der Bindungs-
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festigkeit adsorbierter Molekiile des umgebenden
Mediums und (c) der Konzentration und Zusam-
mensetzung der Losung im Bereich der elektrischen
Doppelschicht, weil sich infolge des starken os-
motischen Druckgefilles in Richtung Bodenlésung
die Losung der Doppelschicht zu verdiinnen sucht.
Folglich werden benachbarte Teilchen auseinander
gedringt. Die Wirksamkeit der osmotischen Krifte
auflert sich z.B. in der Quellung und dem Quel-
lungsdruck stark entwisserter Tone.

Die Anziehung zwischen zwei Teilchen wird
wirksam, wenn sich diese auf weniger als etwa 1,5 nm
nahern. Sie ist durch verschiedene Krifte bedingt
(s.a. organo-mineralische Verbindungen, Kap. 3.2):
(a) Van-der-Waals-Krifte zwischen Molekiilen und
Atomen, (b) Briickenbildung durch Kettenmolekiile
(s. Polyelektrolyte, Kap. 5.4), (c) Coulombsche Krif-
te zwischen positiven und negativen Oberflachen-
ladungen, (d) Grenzflichenkrifte zwischen nicht
mischbaren Komponenten (z.B. Wasser-Luft-Me-
niskenkrifte). Bei dieser Annidherung auf weniger
als ~ 1,5 nm tiberlappen sich die diffusen Schichten;
sie gehdren nunmehr beiden Teilchen gemeinsam.
Hierdurch iiberwiegen die Anziehungskrifte dann
die Abstoflungskrifte solange, wie die AbstofSungs-
krifte nicht bei noch geringerem Teilchenabstand
(und damit auch bei positivem Potenzial) wieder
sehr deutlich, aufgrund von Unregelmafligkeiten
der Partikeloberflichen, die sich ndhern, zunehmen
(Abstoflung nach BORN).

Alle Faktoren, die eine Verringerung der Dicke
der elektrischen Doppelschicht zur Folge haben,
begiinstigen daher die Bildung von Flocken und
grofleren Aggregaten. Dies sind vor allem die Kon-
zentration der Losung und die Wertigkeit der ad-
sorbierten Kationen.

In ADb. 6.2-1 ist der Einfluss der Salzkonzentrati-
on auf das bei Annaherung von Kolloiden auftreten-
de Potenzial schematisch dargestellt. Das Potenzial
ist hierbei die Arbeit bzw. Energie, die aufgewendet
werden muss, um eine Anniherung gegen die ab-
stoflenden Krifte zu erzwingen. Die Abbildung zeigt
(a) die Einzelkurven fiir die positiven Potenziale, die
durch die abstoflenden Krifte bedingt sind (gestri-
chelte Kurve oberhalb der Abszisse), (b) die Einzel-
kurven fiir die negativen Potenziale, die durch die
anziehenden Krifte bedingt sind (gestrichelte Kurven
unterhalb der Abszisse), (c) die Resultierende, die
sich durch Addition der positiven und negativen Po-
tenziale bei den einzelnen Teilchenabstinden ergibt.
Legt man den Betrachtungen jeweils gleiche Teilchen
zugrunde, so kann man die Potenzialkurven auch als
Energiekurven betrachten. Die Steigung der Kurven
bei den verschiedenen Teilchenabstanden ist ein Maf3

fiir die dann wirksamen anziehenden oder abstof3en-
den Krifte. Deren Grofle und Richtung in Abhangig-
keit von der Entfernung von der Teilchenoberfliche
istin Abb. 6.2-1 ebenfalls dargestellt (punktierte Kur-
ve). Die ab einem Abstand von weniger als ~ 1,5nm
steigende Anziehung ist durch den Schnittpunkt der
Resultierenden mit der Abszisse definiert. Bei noch
deutlich geringeren Abstdnden nach Durchlaufen der
Minima (fiir die Potenziale bzw. Krifte) fithrt dann
jedoch die Partikelabstoffung, die aus den Uneben-
heiten resultiert (Abstoflung nach BORN), erneut zu
zunehmenden abstoflenden Kriften bzw. positiven
Potenzialwerten.

Ferner kann man der Abbildung entnehmen,
dass der Verlauf der Potenzialkurven von der Salz-
konzentration abhangt. Bei niedriger Salzkonzent-
ration steigt mit der Anniherung der Teilchen das
Potenzial, d. h. die Energie, die zur weiteren Anna-
herung aufgewendet werden muss, zunichst anna-
hernd exponentiell an. Mit der bei weiterer Anndhe-
rung zunehmenden Wirksamkeit der anziehenden
Krifte wird die Kurve flacher. Die zur weiteren
Annidherung notwendigen Energiebetrige werden
immer kleiner und erreichen im Maximum der
Kurve den Wert Null. Diese Energiebarriere bzw.
der Abstand, zu dessen Erreichung dieser maximale
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Abb. 6.2-1 Schematische Darstellung der Potenziale
(P), der Potenzialsummenkurve (=Resultierende) und
der Kréafte zwischen zwei Teilchen in einer Suspension
in Abhangigkeit vom Teilchenabstand (nach VAN OLPHEN,
verandert).
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Energiebetrag erforderlich ist, muss unterschritten
werden, wenn sich Teilchen zu Flocken vereini-
gen sollen. Die Abbildung zeigt auflerdem, dass
bei dem Teilchenabstand, bei dem die Steigung der
Potenzialsummenkurve am grofiten ist (Punkt A),
die abstoflende Kraft ein Maximum erreicht (Punkt
B). Beim Erreichen des Potenzialmaximums wird
die abstoflende Kraft gleich Null (Schnittpunkt der
Kriftekurve mit der Abszisse). Bei weiterer Anni-
herung ziehen sich die Teilchen gegenseitig an.

Bei niedriger Salzkonzentration tritt dies nur sel-
ten ein, so dass die Flockung erst nach Wochen oder
Monaten ein h6éheres Ausmaf3 erreicht. Sole mit die-
sen Eigenschaften bezeichnet man als stabil.

Mit steigender Salzkonzentration iiberwiegen,
aufler bei grofiter Anndherung, bei jedem Teil-
chenabstand die anziehenden Krifte. Es ist daher
auch keine Energiebarriere zu tiberwinden. Die
Flockungsgeschwindigkeit erreicht bei hoher Salz-
konzentration ein Maximum. Die Zunahme der
Flockungsgeschwindigkeit beruht sowohl bei der
Erhohung der Salzkonzentration als auch unter dem
Einfluss mehrwertiger Kationen (im Vergleich zu
einwertigen) auf der Verringerung der Dicke des
diffusen Teils der Doppelschicht (s.Kap.5). Man
spricht in diesem Fall von schneller Flockung.

6.2.1.2 Einfluss von Kationenbelag
und Wertigkeit auf die Flockung

Die Flockungsempfindlichkeit von Austauschern,
also die Neigung, in den geflockten Zustand tiber-
zugehen, steigt mit der Wertigkeit der sorbierba-
ren Kationen; bei negativ geladenen Austauschern
also in der Reihenfolge: Me* < Me®* < Me®* ... (Me
= Metallionen).

Wird z.B. ein mit Na" gesittigtes Tonmineral
in Wasser aufgeschlimmt, so bildet sich ein sehr
bestandiges Sol. Von der peptisierenden Wirkung
der Na*-Ionen macht man bei der Kérnungsanalyse
Gebrauch (Kap. 6.1.3.3). Demgegeniiber sind Sole
von Austauschern, die mit mehrwertigen Kationen
gesittigt sind, z. B. mit Ca®* oder AI**, sehr instabil
und flocken nach relativ kurzer Zeit.

Die Flockung wird beschleunigt, wenn dem Sol
eine Salzlosung zugesetzt wird. Bei hoher Salzkon-
zentration erfolgt eine schnelle Flockung, die un-
abhingig von der Wertigkeit der austauschbaren
Tonen und der Kationen der Losung ist. Bei geringer
Konzentration, wie sie z. B. in der Bodenlosung im
Freiland vorliegt, erfolgt eine langsame Flockung,
die aber von der Wertigkeit der Ionen stark beein-
flusst wird.

a) Teilchen mit negativer Ladung (Kationenaus-
tauscher)

Nach der Regel von SCHULZE-HARDY ist die flo-
ckende Wirkung von Elektrolyten, die nicht mit
dem Kolloid chemisch reagieren, um so grofier, je
hoher die Wertigkeit der Gegenionen ist, also im
Fall der Tonminerale die der Kationen. So betrugen
nach Untersuchungen an verschiedenen Kolloiden
(Arsen(I)sulfid, Silberjodid, Gold) die Flockungs-
werte, d.h. die Salzkonzentration, bei der schnelle
Flockung der Sole einsetzte, fiir

einwertige Kationen ~ 25  bis 150 mmol 1™
zweiwertige Kationen 0,5 bis 2 mmol ™!
dreiwertige Kationen 0,01 bis 0,1 mmol !

Bei Boden hoher Na-Sittigung ist eine besonders
hohe Salzkonzentration zur Flockung notwendig
(Tab. 6.2-1). Na-reiche Bdden sind daher nur in
Gegenwart relativ hoher Salzgehalte in der Boden-
losung geflockt und gehen bei Entsalzung leicht in
den peptisierten Zustand tber. In diesem Zustand
sind sie wiederum stark quellfahig. Drinbarkeit und
Infiltration sind dagegen wegen der jetzt oft relativ
dichten Lagerung stark gehemmt. Es wird daher bei
Boden mit hoher Na-Sittigung ein Umtausch von
Na* durch Ca** angestrebt (Gefiigemelioration von
Salz- und Natriumbdden).

Zwischen Kationen gleicher Wertigkeit sind im
Vergleich zu Kationen verschiedener Wertigkeit nur
sehr geringe Unterschiede in den Flockungswerten
vorhanden. Haufig wurde festgestellt, dass diese im
Sinne der lyotropen Reihen (= Hofmeister’sche Io-
nenreihen s. Kap. 5) steigen:

Li* <Na'<K"<NH} <Rb" < Cs"
Mg** < Ca** < Sr** < Ba?*

Die Wertigkeit der Anionen von Salzen ist bei Ka-
tionenaustauschern nur von sehr geringem Einfluss
auf die Flockungswerte, sofern die Anionen mit den
Teilchen nicht chemisch reagieren. Bei gleichem
Kation ergeben Chloride, Nitrate und Sulfate also
sehr dhnliche Flockungswerte. Die flockende Wir-
kung von Phosphat-Ionen ist schon wegen ihrer

Tab. 6.2-1 Flockungswerte der wassrigen Suspensi-
on eines Na- und eines Ca-Montmorillonits bei Zusatz
von NaCl und CaCl, (n. O*BRIEN).

Tonmineral NaCl CaCl,
(mmol I-7) (mmol I-)

Na-Montmorillonit 12...16 1,2..1,7

Ca-Montmorillonit 1,0...1,3 0,09...0,12
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sehr geringen Konzentration in der Bodenlésung
von sehr untergeordnetem Einfluss.

b) Teilchen mit positiver Ladung (Anionenaus-
tauscher)

Bei positiv geladenen Kolloiden und damit Anionen
als Gegenionen, z. B. bei Fe- und Al-Oxiden unter-
halb ihres Ladungsnullpunktes, ist beispielsweise bei
sauren Ferralsolen die Wertigkeit der Anionen fiir
die Flockung entscheidend. Auch fiir Anionen gilt
die Schulze-Hardy-Regel. Wie an Solen von Fe- und
Al-Oxiden nachgewiesen wurde, haben bei gleichem
Kation zweiwertige Anionen wie SO2™ das 60...80-
fache Flockungsvermogen von einwertigen Anionen
(CI', NO;j). Die Wirkung von OH™-Ionen ist bei
Bodenkolloiden kaum gesondert zu erfassen, weil
bei Zusatz von loslichen Hydroxiden chemische Re-
aktionen auftreten. So werden bei Tonmineralen Al-
Tonen gefillt und die pH-abhingige Ladung erhoht.

6.2.1.3 Einfluss von Polymeren auf
Flockung und Dispergierung

Der Flockungszustand von feink6rnigen Bodenpar-
tikeln, also der Tonfraktion, wird durch anionische
bzw. kationische Polymere (Makromolekille mit
Molekularmassen > 1000, meistens organische Ver-
bindungen, z. B. Polyacryloamide) in der Bodenlo-
sung im Prinzip in gleicher Weise beeinflusst wie
durch die sehr viel kleineren anorganischen Ionen.
Es kann dabei Adsorption an den festen Oberfla-
chen oder Desorption vorliegen.

Anionische Polymere haben eine Vielfalt von
Anordnungsmaoglichkeiten. Bei kettenformigen Po-
lymeren konnen je nach konzentrationsbedingtem
Angebot engstindige Packungen aus gestreckten
oder solche mit weitem Abstand und geknéuelten
Ketten entstehen. Besteht ein Polymer aus einem
hydrophilen und einem hydrophoben Teil, so ragt
der erstere in die wissrige Phase hinein, wahrend
der letztere an der festen Grenzfliche adsorbiert
wird.

Trotz der grundsitzlich breiten Vielfalt der Pha-
nomene gibt es auch bei den Polymeren Gesetzmi-
Bigkeiten. So beeinflusst die Kettenldnge wesentlich
die Adsorptionsstirke: Je linger die Kette, desto
starker ist die Neigung zu Adsorption. Das fiihrt
dazu, dass unter sonst gleichen Bedingungen bereits
adsorbierte kiirzere Ketten gegen lingere ausge-
tauscht werden. Aufgrund der Grof3e der Molekiile
und der daher im Vergleich zu Ionen langsamen
Diffusion geht dieser Prozess bei den Polymeren
viel langsamer als bei den Ionen vor sich.

Bei Polyelektrolyten spielt aufler der Kettenlédnge
die Ladungsdichte auf der Polymerkette — in Kombi-
nation mit der Ladungsdichte an der Oberflache des
Adsorbens, hier also der Mineraloberfliche — sowie
die Tonenstérke der Losung eine wichtige Rolle. Ket-
ten mit geringer Ladungsdichte bei grofier Ionen-
starke der Losung weisen einen neutralen Charakter
auf. Dagegen wird das Adsorptionsverhalten bei
dichter Anordnung der Ladungen - vor allem bei
geringer Ionenstirke der Losung - durch die Ober-
flichenladungen der Festphase so beeinflusst, dass
ungleiche Ladungen sich anziehen, gleiche hingegen
die Verdringung von der Oberflidche fordern. Star-
ke Hydrophilie bzw. Hydrophobie kann indessen
die Ladungseffekte mehr als kompensieren, so dass
im Grenzfall anionische Polyelektrolyte an negativ
geladenen Partikeln adsorbiert sein kénnen.

Die Anwesenheit oder ggf. eine kiinstliche Zu-
fuhr von Polymeren in Boden kann daher den Flo-
ckungs- und Dispergierungszustand von Béden
und damit die Stabilitdt von Aggregaten, vor allem
im Mikrobereich, beeinflussen. Als Beispiele fiir
die Wirkungsvielfalt seien die Flockungsintensi-
taten gegeniiber Smectit genannt. Der Flockungs-
mechanismus durch kationische Polymere beruht
hier auf Ladungsneutralisation und ist umso star-
ker, je hoher die Kette geladen ist. Nichtionische
Polymere wirken aufgrund von Briickenbildungen
flockend. Selbst bei anionischen Polymeren wur-
den noch Flockungen ausgelst. Die erhaltenen Flo-
ckungszustinde vermindern Krustenbildungen und
fordern daher die Infiltration. Auch die Wirkung
organischer synthetischer Aggregatstabilisatoren
und sogenannter Bodenverbesserungsmittel (Soil
Conditioners) beruht zu einem wesentlichen Teil auf
ihrem Flockungsvermdgen.

6.2.1.4 Aufbau der Flocken

Wenn bléttchenformige Teilchen Flocken bilden,
dann konnen bei der Vereinigung drei verschiedene
Berithrungsarten auftreten: Fliche an Fliche, Fldche
an Kante und Kante an Kante (Abb. 6.2-2). Bei der
Flockenbildung Flache-Fliche entstehen durch Par-
allelanlagerung dickere Bléttchen, wihrend im Fall
Flache-Kante und Kante-Kante eine hohlraumrei-
che Kartenhausstruktur gebildet wird (Abb.6.2-2
¢, d). Die Bildung der Kartenhausstruktur wird da-
durch ermoglicht, dass an den Seitenkanten der
Oktaederschichten positive Ladungen auftreten
konnen, die durch negative Ladungen des anderen
Tonminerals neutralisiert werden. Auflerdem kann
eine Bindung zwischen zwei Tonmineralen auch
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Abb. 6.2-2 Aggregatbildung bei blattchenformigen Mineralen: a) peptisiert, b) aggregiert Flache-Flache, c) aggre-
giert Flache-Kante, d) aggregiert Kante-Kante (punktiert: Wasserhiille der Doppelschicht).

iiber Kationen erfolgen, die an der Oberfliche der
Austauscher gebunden sind. Als Briicke zwischen
den beiden Oberflachen besitzen mehrwertige Ka-
tionen (z. B. Ca*", AI’*) eine hohere Vernetzungsfi-
higkeit als einwertige Kationen, weil sie die negative
Ladung der Oberflache nicht so vollstidndig abschir-
men konnen (ein zweiwertiges Kation muss zwei
negative Ladungen abschirmen, s. Kap. 5.5). Flocken
der Art Fliche-Kante treten vor allem im sauren
Bereich auf, wihrend im alkalischen Bereich, da die
positive Ladung der Seitenkanten mit steigendem
pH abnimmt, Flocken von der Art Fliche-Fliche
vorherrschen. Stibchenférmige Teilchen koénnen
wie bldttchenformige Teilchen betrachtet werden.

6.2.1.5 Einfluss des elektro-
kinetischen Potenzials

Die Flockung wurde frither meist mit der Abnahme
des Zeta- oder elektrokinetischen Potenzials erklart.
Das Zeta-Potenzial ist das elektrische Potenzial, das
sich im Grenzbereich zwischen der Doppelschicht
eines Austauschers und der umgebenden Losung
einstellt, wenn an die Suspension ein elektrisches
Feld angelegt wird (Vorgang der Elektrophorese).
Hierbei wird bei Kationenaustauschern (z.B. Ton-
mineralen) ein Teil der Kationen des diffusen Teils
der Doppelschicht abgestreift, so dass die Teilchen
eine negative Ladung annehmen und in Richtung
der positiven Elektrode wandern. Aus der elek-
trophoretischen Mobilitit der Teilchen kann das
Zeta-Potenzial berechnet werden. Die Grofle des
Potenzials wird als Maf3 fiir die abstoflende Kraft
zwischen zwei Teilchen angesehen. Unter dem Ein-
fluss eines Elektrolytzusatzes zur Losung sinkt das

Zeta-Potenzial der Teilchen, beim Unterschreiten
eines sog. ,kritischen Potenzials® flockt das Sol. Da
nicht bekannt ist, welcher Teil der Kationen im
diffusen Teil der Doppelschicht bei der Elektro-
phorese abgestreift wird bzw. wie sich die Dicke der
Doppelschicht hierbei dndert, kann allerdings das
Zeta-Potenzial auch keiner bestimmten Entfernung
von der Oberfliche innerhalb der Doppelschicht
zugeordnet werden.

6.2.2 Schrumpfung und
| Quellung

Schrumpfung und Quellung sind durch Wechsel-
wirkungen zwischen den festen Partikeln und dem
sie umgebenden Wasser bedingt. Sie hingen mit der
Benetzbarkeit, dem Ausmaf3 der Wasseradsorption
der festen Teilchen und der Oberflichenspannung
des Wassers zusammen. Ein weiterer Faktor, der das
jeweilige Verhalten bei Wassergehaltsinderungen
beeinflusst, ist die Vorgeschichte: Eine Schrumpfung
ist niemals vollstindig reversibel, es sei denn, es wird
kinetische Energie zugefithrt. Hierdurch werden
sowohl die durch Schrumpfung gebildeten Boden-
aggregate wieder zerstort, der Abstand der einzel-
nen Partikel vergrofert und die Zugénglichkeit der
Partikeloberflichen fiir die erneute Anlagerung von
Wasser verbessert. Folglich muss auch der Verlauf
der Schrumpfung und Quellung stets in Bezug auf
die jeweils vorherige Lagerung und/oder maximale
Austrocknung, einschliellich der durch Flockung
bzw. durch Peptisation hervorgerufenen Bindungs-
stabilitét, analysiert werden. In gleicher Weise sind
auch die Strukturbildung und -zerstérung in Kal-
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te- und Wiarmewdisten einzuordnen, denn tempe-
raturabhiingige Anderungen des Wasserdampfsit-
tigungsdefizits rufen ebenfalls Kontraktionen und
damit verbundene Anniherung der Bodenpartikel
oder Quellungen durch z. B. Taubildung hervor. Das
Ausmaf3 der Schrumpfung hiangt auch hier von den
zwischen den Partikeln tiber die Porenfiillung fla-
chenabhingig wirkenden Meniskenkriften ab. Der
Vorgang der Gefriertrocknung fiithrt schliellich als
extremste Form der Austrocknung iiber den Verlust
jeglicher kontrahierend wirkenden Meniskenkrifte
zwischen den Bodenpartikeln zu einer vollstandigen
Homogenisierung d. h. Deaggregierung.

6.2.2.1 Schrumpfung

Die Schrumpfung ist durch Kohésion und Oberfla-
chenspannung des Wassers einerseits und durch Ad-
hision zwischen diesem und den festen Primérpar-
tikeln andererseits bedingt. Sie setzt ein, sobald eine
wassergesittigte Lage von Primérteilchen Wasser ver-
liert. Sie ist somit als Volumen-/Wassergehaltsabnah-
me stets der primare Prozess der Gefiigebildung.

Die feuchten Primirteilchen, die nach einem
Transport zur Ruhe kommen, liegen, wie im
Kap. 6.1.6 beschrieben, nach der Ablagerung zu-
néchst locker und werden nur durch die Last der
Teilchen, die spdter tiber ihnen abgelagert werden,
zusammengedriickt.

Sobald einer solchen Packung jedoch Wasser
entzogen wird, werden die Teilchen eine dichte-
re Lagerung annehmen, da das Wasser zwischen
den Bodenpartikeln bei Volumenabnahme seine
Oberfliche verkleinert. Zundchst nimmt das Vo-
lumen des wassergesdttigten und noch homoge-
nen Bodens dabei um den gleichen Betrag ab wie
das des Wassers. Dieser Bereich der Schrumpfung
heifft Normal-(bzw. Proportional-)Schrumpfung
(Abb. 6.2-3). Sie zeigt sich visuell in einer wahrend
der Austrocknung gleichbleibend ,dunklen’ Boden-
farbe, denn die Teilchen riicken niher aneinander
heran, wodurch weitere Berithrungspunkte entste-
hen (vgl. Kap. 6.1.6.1). Damit steigt der Widerstand
gegen eine zusitzliche Anndherung. Deswegen
miissen bei weiterem Wasserverlust die Wasserober-
flichen, die den bisher gesittigten Korper begrenz-
ten, zwischen die Primirteilchen, also in die Poren
des Bodens, hineinriicken.

In diesem Zustand wird nun dem Boden mehr
Volumen an Wasser entzogen, als er durch weiteres
Zusammenriicken der Primdrteilchen ausgleichen
kann. Diese Phase der Schrumpfung heifft Rest-
schrumpfung (Abb. 6.2-3). Sie ist mit einer Entwis-

serung verbunden, die den Boden aufgrund der be-
ginnenden Luftfiillung der Poren heller erscheinen
lasst. Je stirker bei diesem Vorgang die Wasserme-
nisken durch den fortschreitenden Wasserverlust in
die Poren hineingezogen werden, desto stirker wirkt
der Unterdruck im verbleibenden Wasser und damit
dessen kontrahierende Wirkung. Die Kraft, die dabei
aufgebaut werden kann, ist jedoch nicht allein von
der Druckdifferenz des Wassers gegeniiber der at-
mosphirischen Luft, sondern auflerdem von der Fli-
che des noch wassergefiillten Porenraumes, tiber die
die Kraft wirksam wird, abhéngig (s. a. Kap. 6.3.2.3).

Dieser Zusammenhang erklart, dass feuchte San-
de anfinglich schrumpfen, voriibergehend eine ho-
here Festigkeit durch niheres Aneinanderriicken der
Partikel annehmen und dann bei weiterer Austrock-
nung schnell wieder zerrieseln. Schluffe erreichen
dagegen beim Schrumpfen durch fortschreitende
Austrocknung auch tiber gréfliere Matrixpotenzialbe-
reiche weiter steigende Festigkeiten. Thre Einzelkor-
ner lassen sich aber, wenn sie nicht sekundir durch
verklebende Substanzen fixiert sind, durch Reiben
leicht 16sen. Tone erreichen damit erst bei grofieren
Austrocknungsgraden eine sehr hohe Festigkeit (z. B.
,Adobe’ = luftgetrocknete Ziegel). Im Hinblick auf das
Ausmafl der Volumeninderung spielen Schrump-
fungsvorginge somit eine umso groflere Rolle, je
feinkérniger bzw. tonreicher ein Boden ist.

Die Volumendnderung infolge Meniskenzug ist
isotrop. Der Boden kann diesem Zug aber nur in
der Vertikalen frei folgen. In der Horizontalen wird
das Aneinanderriicken der Partikel durch Reibung
auf dem Untergrund oder durch das im unteren Teil
des Sediments noch vorhandene Wasser behindert.
Das Bodenpaket zerreifit daher beim Schrumpfen.

Die entstehenden Schrumpfungsrisse sind wich-
tige morphologische Bodenmerkmale (Kap.6.3.1).
Die ersten Risse verlaufen im Bodenkérper senk-
recht zur Tiefe (= Zugrisse, Dehnungsbriiche). Des-
halb sind grobe Prismen oder (in salzhaltigen Bo-
den) Séulen die ersten Korper, die in homogenem
Milieu entstehen. Erst nach wiederholter Be- und
Entwiésserung, wodurch bereits eine stirkere An-
niherung der Partikel erzielt wird, konnen keine
weiteren Risse, die jeweils rechtwinklig zueinander
stehen, auftreten. Gleichzeitig wird so die Gefiige-
form Prisma oder Sdule verkleinert und es bilden
sich nun durch eine energiesparendere scherende
Bodenbewegung Polyeder. Diese werden schliefSlich
durch weitere scherende Abrundung der Kanten in
Subpolyeder mit gleichzeitig rauer Oberflache tiber-
fithrt. Bei weiterer Fortsetzung wiirde als Endglied
dieser Gefiigeentwicklung schliefllich die Kugel als
energiedrmster Korper entstehen.
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Diese eindeutige Bildungsrichtung wird be-
reits zu Beginn der Gefiigeentwicklung z.B. durch
Wechsel der Kérnung, also Schichtung, tiberprigt,
weil diese die Kontraktionssituation beeinflusst. So
bilden sich beispielsweise in austrocknenden Pfiit-
zen im jlingsten, feinsten Sediment Risse, die sich
im darunterliegenden sandigeren Teil mangels Kon-
traktion nicht zur Tiefe hin weiter ausbreiten kén-
nen. Infolgedessen platzt die geschrumpfte Zone
hédutchenartig ab, die Ridnder der Schuppen, die
sich durch das Rissenetz gebildet haben, biegen sich
hoch und néhern sich dadurch dem energiedrmsten
Zustand: der Kugelform, an.

Der kontrahierende Unterdruck im Wasserkor-
per eines schrumpfenden Bodens ldsst sich durch
den Unterschied zum atmosphirischen Luftdruck
(9p) erfassen. Seine Abhéngigkeit von der kornungs-
bedingten Porengrofie (Aquivalentradius r) und der
Oberfldchenspannung des Wassers (y) lasst sich wie
folgt beschreiben

2y

pL—pW=ap=T (Gl.6.2.1)

Die kontrahierende Kraft (K) wird berechnet nach
K=9p-F (Gl. 6.2.2)

mit F=wirksame Fliche. Diese nimmt mit zuneh-
mender Meniskenkriimmung, also mit abnehmen-
der Porengréfie bzw. zunehmender Anniherung
der Teilchen zu, solange die Poren weiterhin was-
sergesittigt sind und die Menisken noch nicht in
die Poren hineinriicken (Normalschrumpfung). Mit
beginnender Entwisserung wird die kontrahierende
Kraft dann geringer, wenn die wirksame Porenfla-
che abnimmt. Anderenfalls wird das Matrixpoten-
zial negativer und damit steigt die kontrahierende
Kraft, wenn die wirksame Porenfliche weniger stark
abnimmt als das Matrixpotenzial negativer wird;
dies gilt vor allem fiir tonige Béden oder entspre-
chend dichter gelagerte Aggregate. Beide Fille wer-
den aber als Restschrumpfung unabhingig von der
Stabilitatsdanderung mit der Austrocknung bezeich-
net (s.a. Kap. 6.3.2.3).

Wenn die Entwisserung soweit fortgeschritten
ist, dass nur noch ringférmige Wassermenisken
zwischen den Primdrteilchen vorliegen, muss die
Wirkung der beiden einander entgegengesetzten
Kriimmungen der Wassermenisken (-Oberflichen-
form dieser Ringe) berticksichtigt werden. Die die-
sen Zustand beschreibende Gleichung lautet:

K=F- y (rl - rz)’l (Gl 623)

Hierbei ist r; der Radius des Wassermeniskus zwi-
schen den Koérnern und r, die Kriimmung des

Wassermeniskus. Die Gleichung beschreibt auch,
dass ein sehr schmaler Kragen, der fast stielformig
aussieht, keine kontrahierende Wirkung haben
kann. Dies erkldrt das Zerrieseln von Sand, das
umso eher eintritt, je besser die Korner abgerundet
und sortiert, mithin je kugeliger und einheitlicher
in der Grofle sie sind, weil dann die Beriithrungs-
zonen immer punktférmiger werden (z. B. Diinen-
sand).

Die Begriffe ,Normal- oder Proportional-
schrumpfung‘ und ,Restschrumpfung® beschreiben
den Schrumpfungsvorgang erschopfend, solange
der Wasserentzug kontinuierlich abliuft oder nur
durch Stillstinde unterbrochen wird. Wenn hinge-
gen in Boden durch intermittierende Wasserzufuhr
ein Schrumpfungsvorgang abgebrochen und die
Zugwirkung der Menisken entlastet wird, setzt eine
partielle Riickquellung ein. Bei einer erneuten Ent-
wisserung werden zundchst diese ,jiingsten’ Was-
seranteile entfernt, ohne dass es zu einer nennens-
werten Volumenabnahme kommt. Dieser Bereich
der Schrumpfung wird als Strukturschrumpfung
bezeichnet (Abb.6.2-3). Sie verlduft iiber einen
umso grofleren Entwisserungsbereich, je starker
die vorherige Austrocknung und die Aggregatbil-
dung unter den jeweiligen chemischen und bio-
logischen Randbedingungen waren. Erst mit dem
Uberschreiten der vorherigen Austrocknung und/
oder durch veranderte chemische und biologische
Randbedingungen geht die Volumenabnahme in
eine Proportionalschrumpfung (auch bei starkerer
Austrocknung) iiber, wihrend in der Restschrump-
fung vorrangig eine Wassergehaltsabnahme erfolgt.
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Abb. 6.2-3 Schrumpfungskurvenverlauf von Boden.
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Die Strukturschrumpfung und ebenso die Form
der Riickquellung lassen sich als Vorginge im Be-
reich einer Vorbelastung bzw. Vorschrumpfung de-
finieren. Sie weisen auf die Vergleichbarkeit von
hydraulischen und mechanischen Vorgingen hin-
sichtlich der Strukturbildung und mechanischen
Stabilitat hin. Wahrend wiederholte Be- und Ent-
wisserungen im Bereich der Strukturschrumpfung
zu keiner nennenswerten Abnahme des Hohlraum-
volumens (dargestellt als Porenziffer) fihren, re-
sultiert jede dariiber hinaus reichende Austrock-
nung in einer neuen Proportionalschrumpfung (=
Normalschrumpfung), die entlang der 1:1-Linie der
Abb. 6.2-3 verlauft.

6.2.2.2 Quellung

Wenn ein geschrumpfter Boden wiederbewdssert
wird, dann erfahren die einwiérts gekriimmten
Menisken eine Entlastung. Die Zugspannung ldsst
nach, und je nach der dabei entstehenden Krifte-
kombination werden die Risse mehr oder weniger
wieder zusammengedriickt. Eine vollstindig rever-
sible Volumenzunahme, die der des Schrumpfungs-
vorgangs entspricht, tritt aber in der Regel nicht ein,
es dominiert die horizontale Ausdehnung (d.h. sie
erfolgt horizontal anisotrop). Die Volumenzunah-
me erreicht unter natiirlichen Bedingungen norma-
lerweise nur den Zustand weitgehender Isotropie
(d.h. die horizontale und vertikale Bewegung er-
folgt gleichmiflig). Eine deutliche vertikale Anhe-
bung des Bodens durch Quellung wird nur dann
einsetzen, wenn die Quellungsdriicke grofy genug
sind, um die verdichtend wirkenden Bodendriicke
zu kompensieren oder sogar zu tiberwinden. Derar-
tige Hebungsvorginge treten z. B. in Vertisolen auf,
die einen hohen Anteil an stark quellfahigen Tonen
(Smectit, Vermiculit) enthalten. Bei diesen Tonmi-
neralen wurden Quellungsdriicke >0.4 MPa nach-
gewiesen.. Auch Gilgai und Crabholes entstehen im
Zusammenhang mit dem Wechsel von Quellung
und Schrumpfung (Kap. 7.2.6).

Generell wird jedoch eine vollstindige Riickquel-
lung bis zum Erreichen der Erstschrumpfungslinie
(analog der Erstverdichtung, s. Abb. 6.3-8) nicht ohne
zusdtzliche mechanische Arbeit erfolgen. Da die
Oberflachenspannung des Wassers nur eine kontra-
hierende Kraft liefert, ist die durch sie hervorgeru-
fene Schrumpfung nur reversibel, wenn ein oder
mehrere andere Mechanismen die Partikel wieder
auseinandertreiben. Dieses Quellen ist eine Folge der
Wasseranlagerung an Mineraloberfldchen und an ad-
sorbierten Kationen. Im Prinzip ist es eine Vorstufe

der Dispergierung. Da die Tonfraktion die grofite
Oberfliche im Boden und den iiberwiegenden Teil
der austauschbaren Kationen enthalt, ist die Quellung
um so stirker, je tonreicher ein Boden ist. Innerhalb
der Tonminerale sinkt das Quellvermogen bei glei-
cher Grofle infolge abnehmender Oberfliche in der
Reihenfolge Smectit ~ Vermiculit > Illit > Kaolinit.

Die Hydratationsfihigkeit der adsorbierten
Kationen bt ebenfalls einen starken Einfluss auf
das Quellvermégen aus. Die Quellung sinkt in der
Wertigkeitsreihe Na*>Ca** > Al**. Die Quellung
wird durch Abnahme der Salzkonzentration in der
Bodenlosung gefordert, weil dadurch die Hydra-
tation der adsorbierten Kationen verstirkt wird.
Substrate, die infolge geringer Lagerungsdichte viel
Raum fiir adsorbiertes Wasser haben, und solche,
die nur eine geringe Oberfliche aufweisen, kénnen
auch nicht quellen. Dies kann man gelegentlich an
geschrumpften frischen Ablagerungen aus schluff-
reichem Material (Loss) und an organischen Sedi-
menten wie Gyttjen und Mudden feststellen.

Wie grof} die Bedeutung des Zeitfaktors fir die
Riickquellung ist, wird bei Marschboden deutlich.
Bei ihnen ist nach einer sommerlich intensiven
und tiefreichenden Austrocknung die Riickquellung
bis zur ndchsten Vegetationsperiode so gering, dass
aufgrund der verbliebenen Struktur iber die Se-
kundidrporen, die noch vorhanden sind, der Luft-
und Wasserhaushalt reguliert wird. Damit werden
sogar besonders hohe Ertrage erreicht. Der Quel-
lungszustand eines Tonbodens steht daher in der
Regel nicht im Gleichgewicht mit dem Wasseran-
gebot, sondern ist von der stirksten vorangegan-
genen Schrumpfung und der Dauer des spiteren
Wasserangebots gepréagt. Hieraus erklért sich, dass
viele terrestrische Tonbdden bei Beginn einer Ent-
wisserung zundchst wenig sichtbar schrumpfen, da
sie sich noch im Bereich der Strukturschrumpfung
befinden (s. Abb. 6.2-3).

Den Boden wird die mechanische Arbeit, die
fiir eine freie Rickquellung nach einer vorherigen
Schrumpfung erforderlich ist, durch Belastungs-
wechsel beim Befahren oder Betreten, aber auch
durch den Tropfenschlag bei Regen zugefiihrt.
Schon die geringen Verformungen, die durch Letz-
teren auftreten, erleichtern den Zutritt von Wasser
zu den Adsorptionsflichen und fordern die Platz-
nahme von Wasserschichten um die Tonplittchen
im Oberboden. Dieser Vorgang ist umso wirksamer,
je zugidnglicher die Oberflichen der Tonpléttchen im
Verlauf andauernder Verschiebungen wird. Daher
sind Bodenrutschungen an Hangen bei tonhaltigem
Material stets mit Quellungsvorgangen verbunden.
Aufgrund der zéheren Konsistenz beginnen sie mit
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langsamem ,Bodenkriechen. Wenn die Konsistenz
hinreichend weicher geworden ist und gleichzeitig
die Zuginglichkeit der Bodenoberflichen fiir Was-
ser durch die Scherung verbessert worden ist, wird
die Rutschgeschwindigkeit gréfler. Grofiflichige
Hangrutschungen und/oder Grundbriiche sind die
sichtbaren Folgen dieser anfianglich ,,mikroskopi-
schen Meniskenkraftinderungen. Wird hingegen die
Quellung behindert, baut sich ein Quellungsdruck
auf. Das ist in tieferen Bodenbereichen die Regel,
weil dann die jeweils dariiberliegende Masse geho-
ben werden muss. Da der Quellungsdruck bei hoher
Na-Sittigung hoher als bei hoher Ca-Sittigung ist
und der jeweilige Maximalbetrag mit zunehmendem
Wassergehalt des Bodens abnimmt, sind auch die
osmotischen Wechselwirkungen zu beriicksichtigen.
Schliefilich héngt der Quellungsdruck im Bodenpro-
fil au8er von der Auflast dartiberliegender Schichten
von den Scherwiderstinden der Umgebung ab. So
konnten an kleinen Bodenproben grofiere Quel-
lungsbetrége als an grofleren beobachtet werden.
Unter Freilandbedingungen werden in Bdden
Mitteleuropas Quellungsdriicke von 2MPa kaum
tiberschritten. Bei nassen Boden liegen die Werte
niedriger. Die starken Anlagerungskrifte bei der
Adsorption der ersten monomolekularen Wasserfil-
me auf Mineraloberflichen erzeugen nur einen ge-
ringen Quellungsdruck, weil bei den vorkommen-
den geringen Lagerungsdichten genug freies Volu-
men fiir die Wasserfilme vorhanden ist und damit
keine raumbedingten Widerstinde entstehen. Die
starkste Auswirkung der Quellungsdriicke auf das
Bodengefiige tritt wihrend des sog. Selbstmulch-
Effekts smectitreicher Vertisols auf (Kap. 8.6.1).

I 6.2.3 Benetzbarkeit

Die Benetzbarkeit eines Bodens mit Wasser ist das
makroskopisch sichtbare Ergebnis der kombinierten
Auswirkung verschiedener Oberflichenenergien,
die beim Zusammentreffen von festen Oberflichen
der Bodenpartikel mit der Bodenlésung und der
Bodenluft entstehen. Infolge der grofien Vielfalt der
moglichen Stoffkombinationen in der Bodenlsung
und auf den Partikeloberflichen, ist die Breite der
beobachtbaren Erscheinungen grof3. Sie ist pauschal
durch den Benetzungswinkel messbar, der sich zwi-
schen der Bodenlosung und der festen Oberfliche
einstellt (Abb. 6.2-4).

Der Benetzungs- oder auch Randwinkel («) ist
das Ergebnis der relativen Gréfle dreier Grenzfl-
chenspannungen, d.h. er ist abhingig von dem

gasformig

€
Ygs fest Yot

Abb. 6.2-4 Benetzungswinkel (a) als Ergebnis des
Gleichgewichts zwischen den Grenzflachenspannungen
der Phasen gasformig-fest (y,,), fest-fliissig (y) und
flissig-gasformig (yy)-

Verhiltnis der kohésiven Krifte (Anziehung der
Wassermolekiile untereinander) und der adhisi-
ven Krifte (Anziehung der Wassermolekiile an
die Partikeloberflache). Je geringer die Adhision,
desto geringer ist die Benetzbarkeit und desto gro-
er ist der Kontaktwinkel. Er ldsst sich wie folgt
beschreiben:

COS® = (Vg = Vo) * Ver ' (Gl 6.2.4)

Hierbei steht der Index s fiir fest (engl. solid), f fur
fliissig (engl. liquid), g fir gasformig (engl. gaseous).
Von den drei beteiligten Grenzflichenspannungen
ist nur die eine, ndmlich die Oberflichenspannung
der Bodenl6sung gegen die Luft (y,), unmittelbar
messbar. Der Winkel ist nur in idealen Systemen ein
quantitativer thermodynamischer Parameter, der
aber in Boden aufgrund vieler Einfliisse (chemische
Heterogenitit, Rauigkeit, Losungseffekte, Quellung
etc) oft nur zum relativen Vergleich untereinander
verwendet werden kann. Er ist aber ein relevantes
Phanomen, denn simtliche Bodeneigenschaften wie
Verschlimmbarkeit und damit Krustenbildung, In-
filtration und Wasserstabilitit von Aggregaten und
behinderte Wiederaufsittigung von humusreichen
ausgetrockneten Oberboden hidngen mit der Be-
netzbarkeit zusammen. Je nach Zusammensetzung
der Oberflichenfilme auf Partikeln oder auf ande-
ren aggregatgrofien Einheiten wirken diese tber
lange Zeit benetzungshemmend. Sie konnen so-
mit nicht nur zur Charakterisierung von Boéden
bzw. Bodennutzungen dienen, sondern gleichzeitig
auch Hinweise auf eine saisonale Abhangigkeit der
Porengrofienverteilungs- bzw. Wasserspannungs-/
Wassergehaltsbeziehung oder Matrixpotenzial/Was-
sergehaltsbeziehung von der vorherigen Austrock-
nung, und dabei auch von zersetzungsabhédngigen
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Anderungen der Benetzbarkeit der organischen
Substanz geben. Es zeigt sich sehr deutlich, dass in
den meisten Boden keine uneingeschriankte Benet-
zung (dokumentiert mit einem Winkel von 0 Grad)
gegeben ist, sondern meist Werte gemessen werden,
die davon bis in den Winkelbereich > 90° abweichen.
Die wichtigste Grof3e, die in Boden die Benetzbar-
keit beeinflusst, ist die organische Komponente und
deren amphiphilen Eigenschaften, wobei auch hier
das Ausmaf3 der vorherigen Austrocknung mafigeb-
lichen Einfluss auf die Benetzbarkeit hat. Sie ist in
diesem Zusammenhang auch vergleichbar mit einer
hydraulischen Vorbelastung. Generell sind die Be-
netzungswinkel von Bodenpartikeln gegen Wasser
in Gegenwart von org. Substanz héher als die von
reinen, aber im Freiland nicht vorhandenen Mine-
raloberflichen. Die Kontaktwinkel liegen, abhén-
gig von der verwendeten Methode, bei Ackerboden
zwischen 0 und 60°, bei Griinland bis zu 80° und
in Waldern, besonders in sauren Nadelwildern, bei
bis zu 130° in den humusreichen Bodenhorizonten.
Eine Zuordnung der Winkel zu einzelnen Stoff-
komponenten gestaltet sich oft schwierig. Generell
konnen Stoffneubildungen im Boden (Huminstof-
fe) wie auch Komponenten pflanzlichen Ursprungs
oder von Mikroorganismen wie Fette und Wachse
Benetzungshemmungen verursachen. Da die Be-
netzungswinkel die Hohe des kapillaren Aufstiegs
beeinflussen, sind die Wasserhaltefihigkeit, mit-
hin die effektiv wirksame Porengréflenverteilung
(s.Kap. 6.4.2.3) ebenso wie die Infiltration stets
hiervon abhingig. Im Jahresverlauf variiert die Be-
netzungshemmung, wobei sie in trockenen Phasen
steigt, wihrend der Wintermonate hingegen wieder
abnimmt. Allerdings ist eine vollstindige Benetz-
barkeit der Boden eher die Ausnahme.

Eine wichtige Rolle spielt die Benetzbarkeit auch
bei der Sprengung von Aggregaten durch einge-
schlossene Luft wihrend plotzlicher Bewdsserung.
Die hohe Oberflichenspannung des Wassers ldsst
Lufteinschliisse einer kugeligen Form zustreben.
Wenn das Gefiige der umgebenden Bodenpartikel
locker und durch das infiltrierende Wasser auch
weich ist bzw. wird, gibt es nach und es bilden sich
kugelige (vesikuldre) Poren (vgl. Kap.8.6.7). Lisst
das Gefiige ein solches Ausweichen nicht zu, dann
zerbricht das Aggregat, wenn sein Widerstand ge-
ringer als die Kraft ist, die durch die Kontraktion
des Meniskus zur Kugel aufgebracht wurde. Die
Grofle hingt direkt von der Benetzung ab und ist
umso grofler, je vollstindiger die Benetzung, mithin
je kleiner der Benetzungswinkel ist. Daher haben
die synthetischen Aggregatstabilisatoren in vielen
Fillen benetzungshemmende Komponenten.

6.2.4 Kohésion, Konsistenz
| und Stromungsdruck

Die Wassermenisken, die sich um die Beriihrungs-
stellen zwischen den Primérpartikeln bilden, sind
der ausschlaggebende Faktor fiir das Verhalten des
jeweiligen Bodens gegeniiber knetenden und pres-
senden Beanspruchungen. Das gleiche gilt fiir die
Filme, die die Partikel der Tonfraktion umgeben.
Diese schlieflen sich ebenfalls zusammen und bil-
den um die Berithrungspunkte Menisken, die zu-
nichst sehr geringe Kriimmungsradien aufweisen.
Auf Verdnderung der Kriimmungsradien von Was-
sermenisken ist auch der Einfluss zuriickzufiihren,
die freie organische Partikel auf die Kohésion zwi-
schen groberen Primarteilchen haben.

Menisken, deren kontrahierender Zug vom ent-
wickelten Unterdruck (Saugdruck, Matrixpotenzial)
abhingig ist, liegen bei allen Wassergehalten vor,
von der Lufttrockenheit unter Freilandbedingun-
gen bis hin zur Sittigung. Im letzteren Fall ist die
Meniskenkriimmung in der jeweiligen Pore durch
eine sehr geringe zusitzliche Wassermenge aufheb-
bar. Wenn durch diese geringe Wasserzufuhr ebene
(plane) Menisken erzeugt werden, dann fillt die
kontrahierende Wirkung und mithin die Kohdsion
zwischen den Primérteilchen weg (Abb. 6.2-5).

Die gleiche Wirkung tritt auch ein, wenn ein Ag-
gregat oder ein Bodenabschnitt z. B. durch Befahren
kurzfristig komprimiert ist. Die Primérteilchen wer-
den dann zusammengeschoben und dem vorhande-
nen Wasser steht nur noch der abnehmende Poren-
raum zur Verfiigung. Dies fiihrt stets zu einer Abfla-
chung der Meniskenkriimmung, einer Abnahme der
Kohision und zunehmender Wassersattigung.

Da eine Wasserzufuhr stets eine Entlastung be-
deutet, konnen in ihrem Gefolge sowohl Volumen-
zunahmen an prinzipiell nicht quellendem Material
(z. B. Loss) als auch Scherbriiche auftreten. Die Ko-
hésionsabnahme wird je nach der Betrachtungswei-
se als Stabilitdtsverlust, aber auch als Veranderung
der Konsistenz beschrieben.

Die Bedeutung dieses Zusammenhangs fiir das
Verhalten der Béden fithrte zur Einteilung der Kon-
sistenz in Bereiche, die in Tabelle 6.2-2 zusam-
mengefasst sind. Sie werden durch die nach ihrem
Autor ATTERBERG benannten Grenzen getrennt
(Atterberg-Grenzen). Die Menge an Wasser, die
ein Boden aufnehmen muss, um von einer harten
zu einer weichplastischen oder fliissigen Konsis-
tenz (Tab.6.2-2) zu kommen, ist umso gréfer, je
feinkdrniger er ist, mithin je mehr Ton er enthilt.
Feinverteilte org. Substanz wirkt in gleicher Weise.
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Tab. 6.2-2 Konsistenz tonreicher Bdden in Abhangigkeit vom Wassergehalt (Atterberg-Grenzen).

Wassergehalt ~ Bodeneigenschaften

hoch wassrige Suspension,
flieBt zusammen
T klebt an Bearbeitungsgeréaten,
schmiert bei Bearbeitung
optimal bearbeitbar
niedrig schwer bearbeitbar, verhartet
Luft
LLL
Wasser .. | T I- "
Festpartikel

Abb. 6.2-5 Schema der Meniskenwirkung. Links: Kon-
trahierender Meniskenzug (konkave Krimmung) stabili-
siert; rechts: Meniskenzug destabilisiert bei Komprimie-
rung der Festpartikel (Ausbildung konvexer Krimmung).

Wihrend bei Wassergehalten oberhalb der Flief3-
grenze keine Menisken dem Bodenverband Halt
geben, ist dies bei Wassergehalten unterhalb der
FliefSgrenze der Fall. Bei der Ausrollgrenze ist der
Wassergehalt schliefllich so klein geworden, dass
iiber die Querschnittsfliche des auszurollenden Bo-
dens (es entsteht ein halbe Bleistift dicke Rolle) trotz
steigenden Kontraktionsdrucks der Menisken keine
ausreichende Gesamtkraft zustande kommt, um ein
Zerbrockeln des Bodenstranges zu verhindern.

Wie bereits erwéhnt, lassen sich Menisken-
krimmungen auch durch Aneinanderpressen der
Primirteilchen, also Verdichten der Lagerung, ab-
flachen. Wenn die Komprimierung soweit geht,
dass Wasser aus den Poren, die den Bodenkorper
begrenzen, herausgedriickt wird, dann schligt die
Kontraktion in Dilatation (= Aufweitung) um. Die
nunmehr nach auflen gewodlbten Menisken treiben
die Bodenpartikel auseinander (Abb.6.2-5). Dabei
konnen die meisten stabilisierenden Mechanismen
iberspielt werden, wenn der entstehende Wasser-

Konsistenz Konsistenzgrenzen

dinnflussig
zahflussig

(FlieBgrenze

weichplastisch
zahplastisch

{Ausroligrenze

brockelig
hart

iiberdruck nicht durch Abfluss des Uberschusses
abgesenkt wird, bevor durch Scherbeanspruchung
eine weitere mechanische Verformung einsetzt.

Dieser Mechanismus ist die Ursache fiir die voll-
standige Verknetbarkeit feinkorniger aggregierter
Boden durch wiederholtes Befahren oder durch Vi-
brieren in nassem Zustand (thixotroper Effekt). Bei
grobkornigen Boden, z.B. Sanden, lauft hingegen
das Wasser beim Komprimieren in der Regel schnell
genug ab, so dass die anderen stabilisierenden Me-
chanismen nicht tiberspielt werden kénnen. Nur in
Ausnahmefillen kann der Wasserdruck hier Veran-
derungen in der Lage der Primarteilchen gegenein-
ander erzeugen.

Ein Ausnahmefall stellen Treibsande dar, die im
Wasser liegen. Sie verlieren ihre Tragfahigkeit bei lo-
kalen Belastungen, weil das wassergefiillte und unter
Druck stehende Gesamtpaket so grof} ist, dass der
Jlokale* Uberdruck, der iber das groflere Boden-
volumen wirkt, nicht schnell genug durch Flieflen
abgebaut werden kann. Ein weiterer Fall ist die Situa-
tion an frischen Béschungen, an denen Rutschungen
entstehen, weil aus dem Inneren des Bodenkorpers
bei ungewohnlicher Witterung plotzlich viel Was-
ser nachgeliefert wird. Die einseitige Belastung der
Korner, die durch das Fehlen des Widerlagers an
der Boschung entsteht, wird durch das Druckgefille
des flieflenden Wassers verstarkt und fiihrt zu einem
Mitfithren der im Wasser gleitenden Bodenpartikel.

1 6.3 Bodengefiige

Im Kapitel 6.1 werden Kornung, Lagerung sowie die
davon abhingigen Hohlraumformen unter dem As-
pekt der Partikeldurchmesser und —formen und der
von diesen Festkorpern erzeugten Poren betrach-
tet. Die Gefiigebildung hingegen bewirkt durch die
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organisierte Aneinanderlagerung von Partikeln die
Bildung grofierer eigenstiandiger Einheiten aufgrund
natiirlicher, vom Menschen weitgehend unbeein-
flusster physikalischer, chemischer und biologischer
Prozesse wie z. B. Quellung und Schrumpfung, ener-
getische Wechselwirkung zwischen Bodenkolloiden,
Flockung und Peptisation in Abhéngigkeit von der
Wertigkeit und Konzentration der Ionen oder auch
nach der Darmpassage bei Wiirmern. Anthropogen
gepragte Gefiigeentwicklungen werden im Zusam-
menhang mit dem Vorgang der Bodenlockerung
oder Verdichtung beobachtet. Durch die Gefligeent-
wicklung kénnen auch chemische Vorgénge wie z. B.
Redoxreaktionen beeinflusst werden. Ebenso wirkt
sich das Gefiige auf die Filter- und Pufferfunktionen,
das Pflanzenwachstum, den Ertrag und letztendlich
sogar auf die gesamte Bodenentwicklung aus.

l 6.3.1 Gefiigemorphologie

Da das Gefiige eine grofle Formenvielfalt aufweist,
die in allen Skalenbereichen von der visuellen An-
sprache am Profil bis hinunter in submikroskopische
Bereiche beobachtbar ist, kommt der morphologi-
schen Erfassung eine grofie Bedeutung zu. Es sind
infolgedessen verschiedene Ansprachesysteme ent-
wickelt worden. Darunter finden sich solche, die rein
morphologisch aufgebaut sind. Sie haben den Vorteil,
in allen Mafstabsbereichen anwendbar zu sein. An-
dere, die bodengenetische Elemente mit berticksich-
tigen, sind zwar meist maf3stabsabhéngiger, enthalten
jedoch weitergehende Informationen. Die folgende
Beschreibung des Makrogefiiges beruht weitgehend
auf einer Klassifikation von MUCKENHAUSEN.

6.3.1.1 Makrogefiige

Die mit dem bloflen Auge erkennbaren Gefiigeformen
werden als Makrogefiige bezeichnet. Ein Vergleich
natiirlicher Bodengefiige zeigt, dass bei manchen die
einzelnen Partikel leicht aus dem Gefiigeverband her-
ausfallen, bei anderen dagegen nur grofSere oder klei-
nere Brocken abgelost werden konnen. Diese Eigen-
schaften des Bodengefiige fithren zu drei Hauptgrup-
pen, die auch im Freiland deutlich zu unterscheiden
sind: Einzelkorn-, Kohirent- und Aggregatgeftige.

a) Einzelkorngefiige

Beim Einzelkorngefiige (Abb.6.3-1) sind die Pri-
marteilchen (mineralische und organische Teilchen)
nicht miteinander verklebt. Thre Lage zueinander

ist durch die Form der Teilchen, die Korngrofie,
die Reibung an den Beriihrungspunkten sowie die
zuriickliegenden Lockerungs- und Verdichtungsvor-
gange bedingt. Eine dichteste Lagerung im Sinne ei-
ner geordneten Kugelpackung wird nie erreicht. Bei
mittlerem Wassergehalt erzeugen die Wassermenis-
ken zwischen den Kérnern eine Kohision, die jedoch
sowohl beim Austrocknen, als auch beim Uberfluten
verloren geht. Diese Lagerungseigenschaften haben
zur Folge, dass steile Boschungen und Profilwande
leicht zerrieseln, bis sich der natiirliche Boschungs-
winkel eingestellt hat. Einzelkorngefiige kommt in
ton- und eisenoxidarmen Sanden und Kiesen sowie
in frisch abgelagerten schluffreichen Sedimenten
und bei Schlicken der Wattenkiisten vor.

b) Kohirentgefiige

Beim Kohirentgefiige werden die Primérteilchen
durch Kohisionskrifte zusammengehalten und bil-
den auch nach dem Austrocknen eine ungeglieder-
te Masse (Abb. 6.3-1) . Béschungen und Profilwén-
de zerrieseln daher nicht, sondern bleiben als mehr
oder weniger steile Winde stehen.

Kohirentgefiige kommt in Schluff-, Lehm- und
Tonbdden vor, insbesondere in frisch abgelager-
ten und noch nicht geschrumpften Béden. Eine
besondere Art des Kohirentgefiiges findet sich bei
Sandbodden, deren Primirteilchen durch Hiillen aus
Eisenoxiden, Carbonaten oder organischen Stoffen
an den Bertihrungsstellen verkittet werden. Diese
als Kittgefiige (Abb.6.3-1) bezeichnete Form der
Kohirenz liegt als Orterde oder Ortstein in Podso-
len, Raseneisenstein in Gleyen, Silcrete in Durisols,
Plinthit in Plinthosols sowie als Calcrete in Calcisols
vor (s. auch Kap. 8.5 und 8.7).

Eine wesentliche Ursache fiir die Kohdrenz von
Boden ist die Kontraktion durch Wassermenisken.
Daher hingt das Ausmaf$ einer Kohdrenz stark von
dem Anteil wassergefiillter Poren im Boden, d. h. vom
Wassergehalt ab. Dies wird vor allem bei feinkornigen
Boden deutlich, deren unterschiedliche Kohirenz bei
verschiedenen Wassergehalten besonders ausgepragt
ist. Allerdings ist die auf Wassermenisken beruhende
Kohirenz leicht reversibel. Kittgefiige verlieren, wenn
sie einmal zerbrochen wurden, die Kohirenz und
werden zu Einzelkorngefiigen, wenn die Primirteil-
chen im Groflenbereich der Sandfraktion liegen, weil
dann die meniskenbedingte Kohirenz gering bleibt.

c) Aggregatgefiige

Beim Aggregatgefiige sind Teile der Bodenmatrix
von ihrer Umgebung deutlich abgegrenzt und bil-
den separate Korper - die Aggregate. Die For-
men und Groflen der Aggregate sind je nach der
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Abb. 6.3-1 Entwicklung der Gefiigeformen vom Einzelkorngefiige beginnend aufgrund von Quellung und Schrump-
fung, biologischer Prozesse und anthropogener Belastungen.

a) Einzelkorngefiige, Grobsand; b) Koharentgefiige, Ldss; c) Kittgefiige, vorwiegend eisenoxidumhiillter Grobsand
d) Prismengefiige, Loss; e) Polyedergefiige, Bt-Horizont einer Loss-Parabraunerde; f) Subpolyedergefiige, Bv-Hori-
zont, Loss; g) Kriimelgefiige, Ap-Horizont, Loss; h) Sdulengefiige, i) Plattengefiige, Pflugsohle im Loss. (Aufnahmen:
R.TIPPKOTTER, H.H.BECHER, R.HORN)

Entstehungsart sehr verschieden, ebenso der Grad
ihrer Ausbildung. Die Aggregierung kann so stark
ausgeprégt sein, dass feinkornige Boden die Eigen-
schaften grobkérniger Boden annehmen (Entste-
hung von Pseudosanden oder -kiesen), was fiir die
Dranung, Erodierbarkeit sowie Luft- und Wasser-
leitfihigkeit von Bedeutung ist.

Aggregatgefiige entstehen sowohl aus Boden mit
Kohirent- als auch Einzelkorngefiige. Die Form der
Aggregate ist fiir bestimmte Horizonte und auch fiir
bestimmte Entstehungsarten charakteristisch, wobei
generell zwischen einem Absonderungsgefiige und
einem biologischem Aufbaugefiige unterschieden
wird (Abb. 6.3-1).

Absonderungsgefiige

Prismengefiige. Prismen sind von 3 bis 6 meist rauen
Seitenflichen begrenzte, vertikal gestreckte Aggre-
gate, ihr Durchmesser variiert in weiteren Bereichen

héufig zwischen 10 und 300 mm (Abb. 6.3-1d). Die
prismatische Absonderung entsteht durch Schrump-
fung und Quellung als erste Form der Aggregat-
bildung. Mit zunehmender Profiltiefe werden die
Schrumpfungsrisse seltener und die Durchmesser der
Prismen grofler, wobei gleichzeitig die mechanische
Festigkeit abnimmt.

Prismengefiige ist charakteristisch fiir alle Boden
mit einem ausgepréagten Quellungs- und Schrump-
fungsverhalten. Sie sind sowohl in Parabraunerden,
Pelosolen, im Staukérper von tonreichen Pseudog-
leyen, sowie im Schwankungsbereich des Grundwas-
sers tonreicher Gleye und Marschen anzutreffen.

Sdulengefiige. Siulen sind vertikal gestreckte 4-
bis 6seitige Aggregate, die im Gegensatz zu Pris-
men kantengerundet sind und eine kappenartig
abgerundete Kopffliche aufweisen (Abb.6.3-1 h).
Das Saulengefiige ist charakteristisch fiir die infolge
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hoher Na-Sittigung stark quellfahigen Solonetze,
wobei die Kopfflichen an der Basis des Ah-Hori-
zonts eine Ebene bilden konnen. Gelegentlich ist
Siulengefiige auch im Bereich des Knickhorizontes
der Knickmarschen oder aber im zeGo-Horizont
der Salzmarschen sowie im Straflenrandbereich von
gesalzten Boden (durch Winterstreudienst) anzu-
treffen.

Polyedergefiige. Polyeder sind Aggregate, mit
Hauptachsen anndhernd gleicher Linge, tber-
wiegend scharfen Kanten und glatten Oberfld-
chen, die sich unter nicht rechten Winkeln tref-
fen (Abb.6.3-1e). Haufigkeit und Intensitit von
Quellung und Schrumpfung ebenso wie der Ge-
halt an organischer Substanz beeinflussen bei ver-
gleichbaren Tongehalten die Grofle der Aggregate
ebenso wie die Lagerungsdichte und Porenver-
teilung innerhalb der Aggregate. Polyedergefiige
sind demzufolge vor allem in tonreichen Boden
wie z.B. in Pelosolen sowie in Bt-Horizonten von
Parabraunerden und degradierten Schwarzerden
anzutreffen.

Subpolyedergefiige. Durch wiederholte scherende
Bewegungen im Boden aufgrund partieller und un-
terschiedlich intensiver Quellung und Schrumpfung
sowie biologischer Vorginge werden Polyeder nicht
nur weiter zerkleinert, sondern ihre Kanten werden
abgerundet, wihrend gleichzeitig die Oberflichen
rauer werden. Das mit diesem Prozess verbun-
dene Herauslosen kleinerer Bodenvolumina an der
Oberfliche der Polyeder wird durch variierendes
Rest-/Normalschrumpfungsverhalten hervorgeru-
fen, welches durch unterschiedlich intensive Aus-
trocknungsgrade im Millimeterbereich verursacht
wird. Subpolyeder weisen meist Durchmesser von
ca. 5...30mm auf (Abb.6.3-1f) und kommen in
Oberbodenhorizonten und in Horizonten mit in-
tensiven und héufigen Quellungs-/Schrumpfungs-
vorgangen Vor.

Prismen, Polyeder und Subpolyeder sind also auf-
einander aufbauende Absonderungsgefiigeformen,
die im oberen Profilbereich als Folge von wiederhol-
ter Be- und Entwisserung immer feiner und dabei
gleichzeitig stabiler werden.

Plattengefiige. ~Horizontal gelagerte  Platten
(ADbb. 6.3-1i) entstehen als Folge von Pressungen,
vor allem bei wiederholtem schnellem Wechsel
der Belastung. Die Dicke der Platten betrigt ca.
1...50 mm. Plattengefiige kann auch durch Gefrie-
ren und Tauen aufgrund der Volumenausdehnung

des Wassers um bis zu 9% beim Ubergang zum
Eis vor allem im Oberboden gebildet werden. Ver-
gleichbare Geftigeformen zeigen z.B. auch die C-
Horizonte in glazial geprigten Gebieten wie dem
Jungmoranengebiet Schleswig Holsteins.

Aufler durch Eisbildung kénnen Plattengefiige
auch durch biologische Kompressionen z. B. unter
Waurzelballen grofSer und starkem Winddruck aus-
gesetzter Baume erzeugt werden. Auf der mikro-
skopischen Skala findet man Plattengefiige in der
unmittelbaren Umgebung von wachsenden Pflan-
zenwurzeln oder Regenwurmgéngen.

Anthropogen geprégte Plattenstrukturen treten
unter Fahrspuren, Trampelpfaden, in Pflug- und
sonstigen Bearbeitungssohlen mit einer je nach In-
tensitdt der mechanischen Belastung unterschiedli-
chen Michtigkeit auf.

Fragmentgefiige

Fragmente wie Klumpen und Brockel sind unregel-
miflig begrenzte Aggregate, die in Ap-Horizonten
mit Kohdrent- oder Aggregatgefiige als Folge der
Bodenbearbeitung entstehen.

a) Brockelgefiige wird aus Aggregaten mit rauen
Oberflichen gebildet. Es entsteht vorwiegend bei
der Bearbeitung von Boden mittleren Tongehalts
bei optimaler Bodenfeuchte (Durchmesser der Bro-
ckel <50 mm). Das Brockelgefiige stellt das durch
Bodenbearbeitung angestrebte Gefiige dar und ist
neben dem meist vorhandenen integrierten Brockel-
Kriimel-Gefiige ein wesentliches Ziel ackerbaulicher
Mafinahmen.

b) Klumpengefiige entsteht vor allem bei der Bear-
beitung von Lehm- und Tonbdden in zu feuchtem
oder zu trockenem Zustand. Die Klumpen haben
einen grofleren Durchmesser als die Brockel und
sind an der Oberflache oft verschmiert.

Wiederholte Homogenisierung des A-Horizon-
tes durch z. B. Bodenfrisen fiihrt zu abgerundeten,
zwar dichten aber meist wenig stabilen kugelahnli-
chen Rollaggregaten. Diese entstehen auch bei der
Rekultivierung im Zusammenhang mit der Umlage-
rung von Bodenmaterial wiahrend des Transportes
auf Transportbandern bei mittleren Wassergehalten
durch rollende Bewegungen.

Biologisches Aufbaugefiige

Kriimelgefiige (Abb. 6.3-1). Kriimel entstehen un-
ter dem Einfluss einer hohen biologischen Akti-
vitit bei gleichzeitig hohem Gehalt an organischer
Substanz und intensiver Durchwurzelung. Sie sind
meist rundlich und unregelméaflig begrenzt, haben
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einen Durchmesser von ca. 1-10 mm und besitzen
eine hohe Porositit. Haufig werden die einzelnen
Bodenpartikel durch Kotpillen-Haufchen der Re-
genwiirmer und durch Actynomyceten- Strénge ver-
netzt sowie durch Bakterienschleim verklebt.

Das Krimelgeftiige ist besonders charakteris-
tisch fiir den Oberboden unter Griinland und fiir
A-Horizonte mit hoher biologischer Aktivitit sowie
Mull als Humusform. Wenn die Kriimel miteinan-
der verklebt sind, bezeichnet man dieses Gefiige
auch als Schwammgefiige.

Wurmlosungsgefiige. Wurmlosungsaggregate be-
stehen aus feinen Bodenteilchen, die durch Schleim-
stoffe der Darmflora von Wiirmern (z.B. Regen-
wiirmer, s. Kap.4.1.2) miteinander verklebt sind.
Sie haben einen hohen Gehalt an org. Substanz und
bilden unregelmaflig geformte, oft traubenfoérmige
Anhdufungen bis zu einigen cm Grofle. In Ah- und
Ap- Horizonten sandiger Boden, die vor allem aus
Kotpillen von Hornmilben, Springschwénzen und
Enchytrden bestehen, findet man héufig Feinkoagu-
late, die die Hohlriume zwischen den Sandkérnern
einnehmen und mit letzteren z.T. durch Wurzeln
und Pilzhyphen vernetzt sind.

6.3.1.2 Mikrogefiige

Die grof3e Breite der Korngroflenskala hat zur Folge,
dass bei der Ansprache des Gefiiges mehrere Gro-
Benordnungen getrennt behandelt werden miissen.
Neben dem bisher beschriebenen, mit dem bloflen
Auge erkennbaren Gefiige, wird daher seit den Ar-
beiten von KUBIENA (1967) derjenige Groflenbe-
reich, der nur unter Zuhilfenahme eines Mikroskops
beschrieben werden kann, gesondert behandelt. Es
wird daher zwischen dem im Geldnde erkennbaren
Makrogefiige und dem nur mikroskopisch erkenn-
baren Mikrogefiige unterschieden.
Untersuchungen des ungestérten Mikrogefii-
ges verlangen hdufig umfangreiche Préiparationen.
Fiir lichtmikroskopische Arbeiten sind meist ca. 20
um dicke Bodendiinnschliffe oder blockférmige
Anschliffe erforderlich, bei denen die Bodenprobe
nach schonender Entwisserung in fliissiges Kunst-
harz eingebettet und nach dem Aushirten des Har-
zes geschliffen und poliert wird. Die schichtweise
Rekonstruktion mit Hilfe von Anschliffen fithrt zu
ersten rdumlichen Eindriicken der Bodenstruktur.
Mit im medizinischen Bereich gebrauchlichen
Computertomographen (CT) werden ungestorte
Bodenproben scheibchenweise mit einer Auflosung
von ca. 1 mm gescannt und bis zu einem minima-

len Porenquerschnitt von ca. 40 ... 70 um aufgelost.
Neuerdings kénnen ungestorte Bodenstrukturen
zwei- und dreidimensional mit Hilfe der compute-
risierten Synchrotron- oder Mikrofokus-Tomogra-
phie (uCT) mit einer Auflgsung von ca. 1...5um
dargestellt werden, wodurch Funktionen und Mor-
phologie der groben Mittelporen anschaulich und
quantitativ dargestellt werden konnen.

Im Rasterelektronenmikroskop (REM) werden
sowohl die Bodenoberfliche als auch die Hohlriu-
me direkt dreidimensional abgebildet, wobei die
Auflosung der mikroskopischen Merkmale bis in
den Nanometerbereich reicht und damit um ein
Vielfaches hoher ist als bei jeder anderen Technik.

Im Mikrobereich sind viele pedologische aber
auch physikalische und biologische Vorgénge an ih-
ren mikromorphologischen Merkmalen erkennbar,
die bei makroskopischer Betrachtung nicht erfasst
werden konnen. Als wesentliche Unterscheidungs-
kriterien dienen stets die Festphase und Hohlriu-
me, die tiber Grofle, Haufigkeit, Sortierung, Form,
Oberflichenbeschaffenheit, Orientierung beschrie-
ben werden. Hiermit lassen sich auch Verwitte-
rungs- und Zersetzungsvorginge an Primiérteilchen
sowie Verlagerungsfolgen, biogene Prozesse wie z. B.
die Bildung von Aggregaten aus Regenwurm- und
Enchytraeenausscheidungen analysieren. Moderne
digitale Bildanalyseverfahren der Mikropedologie
ermoglichen nicht nur quantitative Aussagen zu der
Porenverteilung und -kontinuitit sowie der Pha-
senzusammensetzungen im Porensystem, sondern
auch tber rdumlich wirksame hydraulische Flief3-
funktionen.

Jiingste Entwicklungen der Mikropedologie ver-
suchen die gegenseitige Beeinflussung der boden-
physikalischen und bodenmikrobiologischen Pro-
zesse im mikroskopischen Skalenbereich zu erfas-
sen. So werden auf der einen Seite die physikalisch
moglichen Mikrohabitate von Pilzen, Archaeen und
Bakterien ermittelt, in denen Besiedlung im Gefii-
gezwischenraum z. B. auf der Grundlage von Grofie,
Luft- und Wasserversorgung potentiell moglich ist.
Gleichzeitig konnen iiber moderne Methoden der
molekularen Mikrobiologie wie z.B. FISH- oder
DNA-Analyse Hinweise auf Stoffwechselprodukte
gewonnen werden, die Gefiige stabilisierende Wir-
kung besitzen (Abb.6.3.2). Daneben haben auch
filamentartige Mikroorganismen wie Pilze und Ac-
tinomyceten einen nicht zu unterschitzenden Ein-
fluss auf die Stabilitdt von Aggregaten. Sie verbinden
Einzelteilchen oder ganze Aggregate, durchziehen
Aggregate wie eine Bewidhrung und konnen auch
grofSere Aggregate netzartig vor dufleren Einfliissen
schiitzen (Abb. 6.3.2).
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Abb. 6.3-2 Mikropedologische Prozesse und Merkmale
im ungestorten Bodenverband.

a) Verwitterter Biotit b) Toneinschlammung in einer
Makropore; ¢) Kotpillen von Enchytraeiden; d) Pilzhy-
phen stabilisieren ein Mikroaggregat; e) Kriimelgefiige;

6.3.1.3 Riss- und Réhrensysteme

Risse sind Folgen von Druck- und Zugspannun-
gen im Boden, die durch sproden Bruch abgebaut
wurden. Da Risse und Rohren erst im Verlauf der
Bodenentwicklung entstehen, werden sie gelegent-
lich zusammenfassend als Sekundirporen (auch:
Strukturporen) den kérnungsbedingten Primirpo-
ren gegeniibergestellt. Die Lage von Rissen zueinan-
der ist typisch und ldsst Interpretationen iiber ihre
Entstehung zu.

Zugrisse (Abb. 6.3-3a) entstehen beim Schrump-
fen, wenn eine kohdrente Matrix der Kontrakti-
on nicht folgen kann. Da iiber einen Riss hinweg
keine Spannungen tiibertragen werden, baut sich
nach dem Reiflen ein neues Spannungssystem auf,
weshalb auch von Entlastungsbriichen gesprochen
wird. Die ndchste Rissgeneration beginnt daher im

f) Bakterienkolonie mit Exsudaten auf einer Poreno-
berflache; g) Bakterienkolonien zwischen Aggregaten;
h) Verdichtung im Umfeld von ehemaligen Feinwurzeln
(Poren schwarz); i) Digitale PorengroBenanalytik. (Aufn.
R. TIPPKOTTER, T. EICKHORST)

idealen System immer rechtwinklig zur vorherge-
henden. Da die ersten Risse in einer homogenen
Sedimentschicht senkrecht verlaufen, bilden sie ein
System aus senkrecht stehenden langlichen Aggre-
gaten (Prismen), das in der Aufsicht auf die Bo-
denoberfliche bei homogenen Bodenverhiltnissen
als Rechteck - oder bei inhomogenen Kornungssi-
tuationen als Polyedersystem in Erscheinung tritt.
Durch Risse jiingerer Generationen, die horizontal
verlaufen, werden Prismen im Verlauf der Boden-
entwicklung in kleinere Aggregate aufgeteilt.
Scherrisse entstehen besonders im weiteren Ver-
lauf der Bodenentwicklung oder wenn in Bdden
unterschiedliche Wassergehalte (Quellungszustin-
de) vorliegen, so dass es dadurch zu Spannungen
kommt. Sie bilden mit den Rissen der vorigen Ge-
neration Winkel, die um den Betrag des halben
Winkels der inneren Reibung im Augenblick des
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zweiter Riss

erster Riss

——KTraftlinien

Bruchebene

\
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Abb. 6.3-3 Entstehung von Aggregaten durch die Ausbildung eines Systems aus 3 Generationen von Zugrissen
(@) und durch nicht senkrecht aufeinander stehenden Scherrissen (b)

Reiflens von 45° abweichen. In der Regel treten die
Scherbriiche erst nach der Erstschrumpfung auf
(Abb. 6.3-3b). Daher ist der Anteil der nicht recht-
winkligen Kantenwinkel an Polyedern und folgend
auch an Subpolyedern um so grofier, je weiter die
Bodenentwicklung fortgeschritten ist, d. h. je mehr
Schrumpfungs- und Quellungszyklen seit der Erst-
schrumpfung abgelaufen sind

Kohirente Boden werden oft von réhrenformi-
gen Gingen durchzogen, die auf Tier- oder Wur-
zelgange zuriickgehen. Besonders auffallend sind
die mehr oder weniger senkrecht bis in > 1 m
hinabreichenden Ginge von Regenwiirmern und
von Pfahlwurzeln. In kohirenten Béden, vor allem
aus Schluffen, findet man dariiber hinaus oft feine
(< 1 mm Durchmesser), unregelmiflig verzweigte
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Poren. Diese ,Nadelstichporen sind vor allem fiir
Loss typisch, der nicht verknetet oder verschwemmt
ist. Die rohrenformigen Poren des Unterbodens
stellen wirkungsvolle Leiter fiir Niederschlagswas-
ser dar. Wenn sie mehrere Millimeter Durchmesser
aufweisen, sind sie auflerdem die wichtigsten Luft-
kanile.

6.3.2 Spannungen und
| Verformungen

6.3.2.1 Krafte am Korn

Auf jedes einzelne Primirteilchen im Boden wirken

Krifte von auflen ein, die vereinfacht in vier Grup-

pen zusammen gefasst werden:

o  Gewichtskraft,

e Kohision und Adhision,

o iiber benachbarte Festteilchen tibertragene Krif-
te (= Auflast) und

e durch Bewegung der Bodenlosung iibertragene
Krifte (Stromungsdruck, s. Kap. 6.2.4).

Die dabei auftretenden Kombinationen aus Rich-
tung, Angriffspunkt und Groéfle der Krifte ergeben
ein Kriftesystem, dessen Resultierende fiir den in
der Abbildung 6.3-4 dargestellten einfachsten Fall
eines ebenen zentralen Systems Gegenkrifte mobi-
lisiert, die fiir jede Kontaktstelle zwischen zwei Kor-
nern in eine tangentiale und eine normale Kompo-
nente aufgeteilt werden kénnen.

Je nach Ausmaf} dieser Gegenkrifte ist das Sys-
tem bei Veranderungen jeder der beteiligten vier

Strémungs-
druck

kraft |

Abb. 6.3-4 Schema der
auf ein Bodenteilchen bzw.
ein Aggregat einwirkenden
Krafte: Bildliche Darstel-
lung (a) Vektordarstellung
(b) (7= Scherwiderstand,
o, = Normalspannung)

Gewichts-

Ko- und
Adhésions-
krafte

Komponenten entweder mehr oder weniger stabil.
Kommt eine Verschiebung der Korner gegenein-
ander zustande, weil die Grofle der mobilisierbaren
Gegenkrifte iiberschritten wurde, dann ist damit
in der Regel eine Volumenverinderung und infol-
gedessen eine Verdnderung der Kontaktzahl der
Korner verbunden. Die Reaktionskraft (= Gegen-
kraft), besteht ebenfalls aus einer tangentialen Kom-
ponente (7, Scherwiderstand) und einer normalen
Komponente (0,), die an den Beriithrungsstellen
der Partikel angreifen. Letztere wird durch die an-
grenzenden Partikel aufgebracht. Sie wird daher als
Auflagerkraft (Widerlager) bezeichnet.

6.3.2.2 Krafte und Spannungen im
Bodenverband

Die an jedem einzelnen Korn angreifenden Krif-
te sind auch innerhalb des Gesamtverbandes ei-
nes Bodens wirksam. Ihr auf eine Flicheneinheit
bezogener Anteil wird als Spannung bezeichnet,
im Gegensatz zu einem von auflen auf das System
wirkenden Druck.

Hinsichtlich des Gesamtbodens ist die Gewichts-
kraft (Gravitation) die wichtigste Komponente.
Gleichmiaflig auf das Erdinnere gerichtet fithrt sie
dazu, dass jede horizontale Ebene in einem Pro-
fil unter Spannung steht, die durch das Gewicht
des dariiber liegenden Bodenpakets hervorgerufen
wird. Da jede aufliegende Last von der darunterlie-
genden Zone getragen werden muss, wird diese zu-
sammengepresst und dabei gleichzeitig das mit Luft
und Wasser gefiillte Porenvolumen verkleinert, da
bei den normalerweise herrschenden Driicken die

Gewichtskraft Resultierende

Ko- und
Adhésions-
krafte
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festen Partikel wegen der vergleichsweise grofien
Eigenfestigkeit nicht komprimiert werden kénnen.
Gleichzeitig wird durch das Zusammenriicken der
Partikel die Anzahl der Kontakte mit den Nachbar-
kornern fiir jedes einzelne Korn erhoht.

Die Gesamtlast auf jeder horizontalen Ebene im
Bodenkoérper wird, auf die Flicheneinheit bezogen,
als Vertikalspannung (c,) bezeichnet. Sie ergibt
sich aus der Tiefe (z), der Dichte des Bodens (py)
und der Erdbeschleunigung (g) zu:

0,=2-py-8 (Gl. 6.3.1)

Die mit der Profiltiefe wachsende Vertikalspannung

ist die Ursache fiir zunehmende Dichten in Unter-
boden (vgl. Abb. 6.1-8).

a) Seitlich unbegrenzte Last

Das Gewicht der ;hdngenden’ Bodenbereiche an je-

dem beliebigen Ausschnitt aus der horizontalen Ebe-

ne kann innerhalb der hier interessierenden Grenzen
als gleich angenommen werden. Daher lasst sich das

Setzungsverhalten durch den experimentell mess-

baren Zusammenhang zwischen Last und Volumen

darstellen, wobei seitliches Ausweichen entweder
unterbunden oder definiert wird. Vereinfacht erhalt
man durch einen einachsialen Druckversuch mit
seitlich behinderter Ausdehnung (= Verdichtungs-

Odometerversuch, z.B. mit Stechzylindern) oder

durch den sehr viel aufwendigeren Triaxialversuch

mit definiertem seitlichem Gegendruck Informatio-
nen tber die Eigenstabilitdt von Boden.

Die sich ergebende Drucksetzungskurve (auch
Verdichtungskurve) ist abhéingig von der Reibung,
den Ko- und Adhésionskriften in der festen Phase
sowie deren Beeinflussung durch den Wassergehalt.
Sie stellt eine Materialkonstante dar (Abb. 6.3-5a).
Die Drucksetzungskurve gibt auch Auskunft iiber
die Belastungsgeschichte des untersuchten Bodens.
Man unterscheidet dabei zwei Zustinde:

a) Normalverdichtung: Dieser Komprimierungs-
zustand entspricht der augenblicklich vorhan-
denen Auflast und/oder der entsprechenden Ent-
wisserung ( = Matrixpotenzial oder negativer
Porenwasserdruck). Jede zusitzliche Belastung
des Bodens ruft eine weitere Hohendnderung mit
einhergehender Abnahme des Porenraumes, der
Porenziffer und Zunahme der Lagerungsdichte
hervor. In halblogarithmischer Auftragung wird
die Erstverdichtung durch eine Gerade gekenn-
zeichnet. Nach einer Entlastung bleibt der Boden
grofitenteils plastisch verformt, da es bei gestie-
genen Reibungswiderstinden durch Verschie-
bung der Primirteilchen zu einer Erhéhung der
Anzahl der Korn-Korn-Kontakte gekommen ist.

b) Uberverdichtung: Wenn der Boden im Zeitraum
vor der Messung der aktuellen Verdichtung starker
mechanisch oder hydraulisch belastet und dadurch
stabilisiert wurde als es dem Zeitpunkt der Mes-
sung entspricht, filhren erst negativere Matrix-
potenzialwerte (= negativerer Porenwasserdruck)
und/oder gréflere und den Wert der fritheren ma-
ximalen Auflast Gibersteigende Lasten wieder zu
einer Normal- oder Erstverdichtung. Bis zu der
fritheren Belastung/Austrocknung ist nicht nur die
Hohenabnahme minimal, sondern die Bodenober-
flache hebt sich nach einer Entlastung geringfiigig
um den Betrag der elastischen Verformung wie-
der an. Ausserdem zeigt der Ent- und Belastungs-
ast einen deutlichen Hysteresiseffekt.

€
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Abb. 6.3-5a) Schematische Darstellung einer Druck-
setzungskurve mit Wieder- und Erstverdichtungsast. Der
Kurvenverlauf wahrend der Ent- und erneuten Belastung
zeigt den Hysteresiseffekt hinsichtlich der Hohenande-
rung. Der schraffierte Bereich kennzeichnet die maximal
mogliche Wiederauflockerung. b) Tiefenverteilung der
Vorbelastung in einer natlrlichen und einer anthropogen
durch Pflugarbeit veranderten Parabraunerde aus Loss.
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Einen unverdichteten Zustand gibt es im Gravia-
tionsfeld der Erde nicht. Gleichzeitig kann es auch
keinen ,,iiberlockerten® Boden geben. Die Erstver-
dichtungsgerade (in Abb.6.3-5a) stellt die duflere
Stabilititsrandbedingung dar. Uber- oder Wieder-
verdichtungen (auch Vorverdichtungen genannt)
finden sich auf dem Entlastungs- und dem Sekun-
darverdichtungsast: Je nach der Belastungsvorge-
schichte kann dieser Ast bei verschiedenen vertika-
len Spannungen in den Erstverdichtungsast miin-
den. Die Spannung an der Einmiindungsstelle des
Wiederverdichtungsast in den Erstverdichtungsast
gibt die hochste (frither wirksame) Belastung an
und wird als Vorbelastung bezeichnet. Auf die Ur-
sachen dieser Vorbelastung kann aber nur dann
geschlossen werden, wenn Kenntnisse iiber die
geologische Vergangenheit (z.B. Auflast von Glet-
schern, Vorschubprozess, o0.4.), die hydraulischen
(z.B. Entwisserung, Schrumpfung, Aggregierung)
oder die gegenwirtigen mechanischen Belastungs-
verhiltnisse (z.B. durch Land-, Forstmaschinen,
Tiertritt) vorliegen. Fiir eine Parabraunerde aus
Loss kann z. B. so die natiirliche Bodenentwicklung
fiir den tonverarmten Al Horizont mit Kohirent-
struktur anhand der geringen Vorbelastungswerte
ebenso erklart werden, wie die durch Aggregierung
hervorgerufene hohere Vorbelastung im durch Ton-
einlagerung mit einhergehender Polyederbildung
charakterisierten Bt-Horizont. Auch die bei der
Ernte, Pflegemafinahmen und Bodenbearbeitung
induzierte intensive Komprimierung unterhalb der
Lastflichen fiihrt zu einer gegebenenfalls hoheren
Vorbelastung und ldsst sich tiber grofiere Bodentie-
fen mit nur geringer Abnahme in der Tiefe nach-
weisen. (s. Abb. 6.3-5b und Abb. 10.7.-1)

Da der Ubergang zwischen den beiden Teildsten
nicht immer aus dem Verlauf der Drucksetzungs-
kurve genau zu erkennen ist, sind zu ihrer Ermitt-
lung verschiedene Methoden entwickelt worden; das
international am héufigsten eingesetzte Verfahren
wurde von CASAGRANDE entwickelt und beruht auf
der aus der Kriimmung der Drucksetzungskurve mit
einem graphischen Auswertungsverfahren direkt ab-
lesbaren Wert der Eigenfestigkeit- der Vorbelastung.
Die Lagerungskurve in Abb. 6.1-7 ist vom Prinzip
her ebenfalls eine ,Drucksetzungskurve des Boden-
profils; denn auch hier wird zwischen der Normal-
und der Uberverdichtungsgeraden unterschieden.

Veranderungen der Last wirken sich nicht nur
auf die vertikale Spannungskomponente aus, son-
dern beeinflussen auch die anderen Spannungs-
vektoren im Boden, da Béden nicht starr sind, son-
dern sich bei einer Be-/Entlastung elasto-plastisch
verhalten. Ein Teil der Gesamtlast wird nicht in

der vertikalen (o,=grofite Hauptspannung), son-
dern in horizontaler Richtung weiter geleitet. Die-
ser Spannungsbetrag wird als Horizontalspannung
(0,,) oder Kleinste Hauptspannung bezeichnet. Das
Verhiltnis zwischen vertikaler und horizontaler
Spannung im dreidimensionalen Raum wird durch
den Ruhedruckbeiwert beschrieben und weist in
normalverdichteten Béden Werte zwischen 0,2 und
0,7 auf. In urspriinglich tiberverdichteten, aber spa-
ter entlasteten Boden bleibt aufgrund der im Ur-
sprungszustand vorrangig wirksamen plastischen
Verformung in der Horizontalen anschlieffend die
urspriinglich wirksame Spannung als mechanische
Vorlast erhalten, wihrend in der Vertikalen nach
der Entlastung keine aus der vorherigen Belastung
resultierenden Spannungen mehr messbar sind. Da-
mit wird die urspriingliche vertikale Hauptspannung
dann zur kleineren Spannung, die urspriingliche
horizontale Hauptspannung zeigt hingegen die gro-
Beren Zahlenwerte. Folglich wird das Bezugssystem
zur Berechnung des Ruhedruckbeiwertes in diesem
Fall reziprok angewendet. Die Fortpflanzung bzw.
Ubertragung der Krifte ist somit richtungsabhingig
verschieden. Spannungen und Verformungen sind
also entsprechende Tensoren.

Am geringsten ist die Spannungszunahme bei
vertikaler Belastung in normalverdichteten Boden
in der horizontalen Ebene. Sie ist deutlich kleiner
als in der Vertikalen. In gleicher Weise wirkt auch
die Wegnahme einer Bodenschicht, wodurch die
vertikale Komponente verkleinert wird, die horizon-
tale Spannung hingegen nur um einen so geringen
Betrag vermindert wird, dass der verbleibende Rest
grofler sein kann als die restliche Vertikalspannung.
Eine solche Spannungsverteilung wird ebenfalls als
iiberverdichteter Zustand bezeichnet. Dieser Zu-
stand wird anschaulich durch die Moglichkeit, Bo-
den in einem unten offenen Rohr (Stechzylinder)
festzuklemmen, indem man ihn vor dem Anheben
des Rohres von oben her verdichtet. Die Ursache
fiir dieses Verhalten liegt darin, dass beim Kom-
primieren infolge der Lastzunahme mehr Kraft auf
alle Kontaktpunkte zwischen den Primérteilchen
aufgebracht wird. Der dabei auch in der Horizon-
talen vergrofierte Kraftanteil kann nur wieder redu-
ziert werden, wenn die Korner um den Betrag der
plastischen Verformung bei der Belastung erneut
angehoben werden, also wenn die durch die Be-
lastung erzeugte Verformung (Verdichtung) wieder
riickgingig gemacht wird (Abb. 6.3-6).

Eine solche Lockerung, mithin also eine Anhe-
bung des Bodens, erfolgt nur durch Tiertétigkeit oder
Wurzeldruck (Bioturbation), durch Baumwurf (Ar-
boturbation), durch Eisbildung und Auftauen (Cryo-
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Abb. 6.3-6 Entstehung und Wirkung einer Vorverdichtung. In einen Zylinder eingeschitteter Boden rutscht beim
Anheben heraus. Nach voriibergehender Erhohung der Vertikalspannung (o,) hélt der irreversible Teil der Horizon-

talspannung (g,) den Boden im Zylinder fest.

turbation), Quellung und Schrumpfung oder schroffe
Temperaturwechsel auf engem Raum (s. Kap. 6.3.4).
Diese Vorgiange werden unter dem Begriff Pedotur-
bation zusammengefasst (vgl. Kap. 7.2.6). Im Bereich
menschlicher Einwirkungen werden Lockerungen
iiberwiegend durch Pfliigen, Frisen oder spezielle
Untergrundlockerung erzeugt. Hierdurch kann je-
doch maximal wieder der Zustand der Erstverdich-
tungskurve erreicht werden. In Abb.6.3-5a ist dies
durch die Schraffur deutlich gemacht.

b) Seitlich begrenzte Last

Einen Spezialfall im Drucksetzungskonzept fiir Bo-
den bildet die seitlich begrenzte Last. Hierunter
werden Lasten verstanden, die nur einen Teil der
vorhandenen Bodenoberfliche bedecken. Zu diesen
gehoren Trittlasten von Mensch und Tier, Fahrlas-
ten, aber auch Fundamente von Gebiuden aller Art.
Die seitlich begrenzte Last wurde schon friih fir die
mathematische Behandlung auf eine punktformige
Last reduziert (BOUSSINESQ 1885). Je grofer die
Last und damit die Spannung im belasteten Bo-
denkorper ist, desto mehr Kontaktpunkte zwischen
Kornern miissen wirksam werden, um die benétigte
Tragfihigkeit herzustellen. Dies geschieht teilweise
durch Verteilen der Kraft auf einen gréfleren Raum
im Boden, teilweise durch Erhohung des Wider-
stands und damit der Kontaktzahl je Volumenein-
heit durch lokale Verdichtung.

Die Verteilung und damit der Abbau der Span-
nungen im Boden unter einer Last kann fiir eine
Ebene durch eine Schar von Aquipotenzialen (= Li-
nien gleichen Druckes) angegeben werden. Die da-
bei entstehenden Druckzwiebeln (Abb.6.3-7) ge-
ben je nach Anlage der Messanordnung entweder
die vertikalen Spannungskomponenten (o,) oder
die Hauptspannungen (o,: grofite = vertikale; o,_,:
kleinste = horizontale Hauptspannung im normal-
verdichteten Boden) wider. Die Zwiebelform zeigt

V=8 V. =4

Abb. 6.3-7 Druckzwiebeln: Linien gleicher Vertikal-
spannung (a, b, c,) in einem weichen (links) und einem
harten Boden (rechts).

an, wie stabil eine Bodenschicht ist. Je weicher der
Boden, desto enger um die Lotrechte verlaufen die
Aquipotenzialen aber dringen tiefer in den Boden
hinein, wihrend im harten Boden die Spannungen
enger unter der Last konzentriert und mehr in die
Horizontale reichen. Thre Form wird durch Werte
des Konzentrationsfaktors beschrieben, die um so
grofler werden, je schlanker die Aquipotenzialen
sind (Faktoren nach FROHLICH, Berechnungsver-
fahren nach NEWMARK u. a.) Folglich sind sie fiir
aggregierte Boden kleiner als fiir Boden mit Kohi-
rent- oder Einzelkornstruktur, ebenso wie sie in tro-
ckenen Boden kleiner sind als in nassen, in dichten
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kleiner sind als in lockeren Bodden, in solchen mit
hohem Gehalt an organischer Substanz geringer
als in humusfreien Proben. Auflerdem sind sie ab-
héngig von der Lastfliche bei gegebenem Druck,
sie sind bei Driicken unterhalb der Vorbelastungen
kleiner als im Normalverdichtungsbereich und die-
nen folglich als Mafd fiir den Bodenzustand. Gene-
rell gilt, dass aufgrund des Energieerhaltungsgeset-
zes die Linge der Aquipotenziallinien proportional
zur Druckreduktion zunimmt und somit z. B. die
0.1 Aquipotenziallinie im 2 dimensionalen Raum
10 x langer ist die Drucklinie mit der Zahl 1.

6.3.2.3 Einfluss des Wassers

In Abb. 6.3-4 tritt der Einfluss des Wassers in drei

Funktionen stabilitdtsbeeinflussend in Erscheinung:

1. Durch seine Bewegung als Ubertriger des Stro-
mungsdrucks. Dieses Phanomen spielt in allen
Boschungen und Hangen eine wichtige Rolle. Es
wird in der Baugrundlehre eingehend behandelt.

2. Bei vollstindig wassergefiilltem Porenraum
(= wassergesittigter Zustand) durch den Auf-
trieb, der die Gewichtskomponente der festen
Partikel beeinflusst.

3. Bei teilweise wassergefiilltem Porenraum (unge-
sattigter Zustand) als Teil der Ko- bzw. Adhasi-
onskrifte.

In einer gedachten Ebene durch einen Boden, des-
sen Porenraum nur teilweise mit Wasser gefullt
ist (ungesittigter Zustand), kommen Flachenantei-
le aller drei Bodenkomponenten vor: Festpartikel,
Wasserbriicken, Bodenluft (Abb. 6.3-8). Die Span-
nungen, die in dem dargestellten Bodenabschnitt
auftreten, werden durch diese drei Phasen in un-
terschiedlichem Maf3e Gibertragen. Daher ist die ge-
samte Spannung vom Anteil der drei Komponenten
abhingig.

In dem Fall der in Abb. 6.3-8 betrachteten Ebene
a-b wird eine Kraft (K) iiber die Fliche (F) somit
durch die folgenden Komponenten iibertragen:

K=pp-Fo+py-Fy+p - Fy (Gl 6.3.2)

wobei pp der Druck in den Festkdrperanteilen,
dem Wasser bzw. der Luft, und F die dazu gehérigen
Flichenanteile sind.

Von diesen drei Komponenten kénnen nur die
Spannungen in der festen Phase bei Lastzunahme
einen nennenswerten und ldngerfristig wirksamen
Scherwiderstand entwickeln. Die Spannungsanteile
in den beiden anderen Komponenten fallen kaum
ins Gewicht, da sie so schnell entweichen, dass sich

:
2
Z
Z
o

A NN\

Abb. 6.3-8 Ubertragung von Spannungen (F) iiber die
verschiedenen Teilbereiche in der Ebene a-b in der
festen (Index F), flissigen (Wasser=W) und gasfor-
migen (Luft =L) Phase.

in ihnen keine so starken Driicken aufbauen kén-
nen, wodurch die Verformung bzw. die Volumen-
verkleinerung verzogert wird. Fir die Luftphase
ist dies allgemein anerkannt, wohingegen aufgrund
der viskositdtsbedingt vergleichsweise langsameren
Wasserfliefigeschwindigkeit in der Wasserphase
eine ruckartige Lastzunahme zu gegebenenfalls ldn-
ger andauernden positiven Wasserdriicken fiihrt,
die zwar eine entsprechende Setzung verzogert, aber
nicht den Scherwiderstand zwischen den Partikeln
erhoht.

Hinsichtlich der langfristigen Bodenstabilisie-
rung ist die Auswirkung des Druckes auf den Was-
seranteil folglich dann stabilititsmindernd, wenn
ein hydrostatischer Wasserdruck (p,,) entsteht,
wobei zwar die Gesamtspannung (K/F) nicht aber
der scherwiderstandsgebende Anteil (p, entspr. ¢°)
erhoht wird.

In der bodenmechanischen Literatur wird dies in
der effektiven Spannungsgleichung (nach Bishop)
zusammengefafit:

0=0+u (Gl 6.3.3)

Hierbei ist o die Gesamtspannung (K/F), ¢" die wirk-
same Spannung und u der Wasserdruck. Der Anteil
der Luft wird vernachlissigt, da er im Moment der
Lastaufbringung meistens unmittelbar entweicht. Er
spielt nur in den seltenen Fillen eine Rolle, wenn
Luft z.B. durch Uberstauungsbewisserung oder bei
Schiittungen aus grofler Hohe im Zuge von Re-
kultivierungen in den Poren eingeschlossen wird.
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Die zwischen den Partikeln wirksame Spannung
o hingt demnach bei gegebener Gesamtspannung
im gesttigten Zustand (= Zweiphasensystem: feste,
fliissige Phase) alleine vom Wasserdruck ab. Bei ei-
nem Porenwasseriiberdruck (+ u) kommt es zu einer
Stabilitdtsverringerung, wohingegen durch negative
Porenwasserdriicke (- ), d. h. Matrixpotenziale bzw.
dessen Betrages (= die Wasserspannung) (entspr. v,
s. Kap. 6.4.2), die wirksame Spannung steigt.

Im Dreiphasensystem (feste, fliissige, gasformige
Phase) wirken die Wassermenisken allerdings nur
noch in dem wassergesittigten Porenraum.

oc=0-xu (Gl. 6.3.4)

Der Anteil des wassergefiillten Porenraumes an der
Gesamtporenfliche in der betrachteten Ebene wird
durch den Faktor y als normierte Grofle definiert,
wobei im Zustand der Wassersittigung y=1, bei
vollstandiger Trockenheit hingegen y =0 wird.

Folglich kann es im Boden immer dann zu ei-
ner Stabilititszunahme durch negativere Porenwas-
serdriicke (Matrixpotenziale) kommen, wenn die
Abnahme des y Faktors aufgrund der durch die
Austrocknung induzierten Verringerung der was-
sergefiillten Porenbereiche geringer ist als die ent-
sprechende Abnahme der Matrixpotenziale (Poren-
wasserunterdruck). Typisch hierfir ist die Stabili-
titsinderung von Sanden, die bei Wassersittigung
von flieflend (instabil; u >0) tber tragfihig (stabil,
1 <0) bis hin zu rieselnd (ohne Festigkeit, Wasser-
meniskenkraft zwischen den Partikeln ist nicht mehr
wirksam) bei weitergehender Austrocknung fiihrt.

Aus den Gleichungen 6.3.3 und 6.3.4. lasst sich
auflerdem ableiten, dass jede Zunahme der Gesamt-
spannung, z.B. durch Verdichtung bei gegebener
wirksamer Spannung, wasserdruckerhohend wirkt,
indem sie das Matrixpotenzial bzw. den Porenwas-
serunterdruck erh6ht. Der Boden erscheint somit
nach der Komprimierung nasser.

Der stabilititsmindernde Einfluss des Wassers
tritt besonders deutlich in Erscheinung, wenn ein
nahezu oder vollstindig gesittigter Boden betreten
oder befahren wird. Wenn dabei die Belastung so
schnell erfolgt, dass das Wasser nicht entweichen
kann, dann wird einerseits ein Festigkeitsgewinn
durch eine mogliche Verdichtung verhindert, ande-
rerseits bewirkt aber dieses Phinomen, (welches im
Prinzip dem Aquaplaning entspricht) aufgrund der
Inkompressibilitit des Wassers ein kurzzeitig starres
und damit tragfihiges Bodensystem. Es muss aller-
dings beriicksichtigt werden, dass diese Festigkeit
tatsichlich nur in Abhangigkeit von den hydrau-
lischen sowie den mechanischen Bedingungen (s.
Kap. 6.4.3) erhalten bleibt und durch jegliche sche-

rende Bodenbewegung, wie sie zwangsldufig unter
z.B. angetriebenen Reifen, Rddern, Raupen oder
auch den Hufen von Tiere auftreten, sogar durch
zusitzliche Homogenisierung vollstindig verlo-
ren geht. Jede scherende Verformung verschiebt
zwangsldufig Partikel und auch die Wasserphase
gegeneinander, wodurch mit einem Einsinken und
gleichzeitiger Homogenisierung durch Zerkneten
des Bodens bzw. des Porensystems zu rechnen ist.

Bei seitlich fehlendem Widerlager und/oder zu-
sdtzlich wirksamen Vibrationen im Boden kommt
es aulerdem durch den plétzlich auftretenden Po-
renwasseriiberdruck zu einer charakteristischen
Massenbewegung, wie sie bei Boschungen, Wanden
von Entwisserungsgriben, Geldndeanschnitten bei
Kanal- und Straflenbauten zu sehen ist. Sie ist Folge
einer Verdnderung der Komponenten des Kriftesys-
tems (s. Abb. 6.3-4).

6.3.3 Stabilitat des
| Bodengefiiges

Als stabil wird ein Bodengefiige bezeichnet, wenn
die Lage der Primdrteilchen zueinander bei einer
Spannungsveridnderung erhalten bleibt. Diese all-
gemeine Aussage gilt auch fir Aggregatstrukturen,
die durch Bearbeitungsmafinahmen (z.B. Saatbett-
bearbeitung) verdndert, bzw. gestort werden. Das
Verhalten gegeniiber Gefiigeveranderungen als
Folge von spannungsbedingten Verformungen des
gesamten Bodenverbandes fallen jedoch ebenso un-
ter den Begriff der Stabilitit (Strukturstabilitit).
Diese sehr unterschiedlichen Aspekte haben zur
Folge, dass sehr verschiedene empirische Methoden
entwickelt wurden, die hdufig die grundsitzliche
Gemeinsamkeit nicht mehr erkennen lassen. Dies
gilt besonders bei der Verwendung von ,indirekten®
Verfahren (z.B. Nasssiebung, Atterbergverfahren,
Proctortest, oder Eindringwiderstand). Indessen
fithren vor allem solche Verfahren zu reproduzier-
und quantifizierbaren Ergebnissen, bei denen die
Ursachen der Stabilitit, die fiir den Erhalt einer ge-
gebenen Lagerung verantwortlich sind, anhand der
mobilisierbaren Gegenkrifte gegen eine einwirken-
de Auflast quantifiziert werden. Fiir diesen Ansatz
gilt die Mohr-Coulomb’sche Gleichung

T=tang o, + ¢ (GL.6.3.5)

Hierbei ist 7 der Scherwiderstand, o, die Normal-
spannung, ¢ der Winkel der inneren Reibung und ¢
die Kohision (Abb. 6.3-9).
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Abb. 6.3-9 Mohr-Coulomb’sche Bruchgeraden fiir ag-
gregierte Boden und wassrige Suspensionen (a), koha-
sionslose Substrate (b) (schematisiert). In (b) sind die
Mohr’schen Kreise eingezeichnet, fiir die die Bruchge-
rade die Umhiillende darstellt.

Fiir kohisionslose Boden z.B. Sande reduziert
sich die Gleichung auf

T = tang [

wihrend fiir reines Wasser der Scherwiderstand
nach

T=¢

berechnet wird. Hierbei entspricht ¢ der Oberfl4-
chenspannung des Wassers.

Die Mohr-Coulomb’sche Bruchgerade ist gleich-
zeitig die Tangente an die Mohr’schen Kreise. Die-
se werden mittels der beiden Hauptspannungen
o0, (grofite Hauptspannung) und o,=0; (kleinste
Hauptspannung) jeweils paarweise im Zustand des
Bruches berechnet.

Der Kreismittelpunkt des Mohrschen Kreises
errechnet sich dann zu (o0, + 05)/2 mit dem Radius
(0,-03)/2 (Abb. 6.3-9).

Der Scherwiderstand T ist folglich diejenige Re-
aktionskraft, die der Boden bei Beanspruchung mo-

bilisieren kann. Wird sie iiberschritten, tritt Bruch
und damit Gleiten ein. Der Boden wird dann als in-
stabil gegeniiber der Beanspruchung angesehen. Die
Gleichung zeigt, dass stets die Stabilitdt durch zwei
Bodeneigenschaften: Winkel der inneren Reibung ¢
sowie Kohision ¢ definiert wird, wobei die jeweilige
Normalspannung o, (= Auflast) an der Bertithrungs-
stelle der Korner tiber den maximal mobilisierbaren
Widerstand entscheidet. Aus Abb. 6.3-4 lisst sich
auflerdem ableiten, dass es in der Ebene zwischen
Kornern nur zwei rechtwinklig zueinander stehende
Punkte gibt, an denen die Resultierende nicht in
eine Normalspannungs- und Scherspannungskom-
ponente aufgeteilt werden kann, sondern lediglich
die beiden Hauptspannungen (o), 0,_;) wirksam
werden.

6.3.3.1 Stabilisierende Stoffe

Die Stabilitit des Bodengefiiges und damit vor al-
lem auch die Stabilitit der Sekundirporen wird
durch verschiedene Stoffe mit partikelverbinden-
der Wirkung geférdert, wie organische Stoffe, Alu-
minium- und Eisenoxide, Calcium- und weniger
ausgepragt auch Magnesiumcarbonate, Kieselsdure,
in Trockengebieten vor allem Gips und Wasser- 16s-
liche Salze u.a. m. Deren Wirkung ist besonders fiir
die oberen Bodenhorizonte wichtig, weil hier die
Bodenteilchen leichter gegeneinander verschiebbar
sind als im C-Horizont und weil der Boden hier be-
sonderen Beanspruchungen durch Regenschlag und
Austrocknung, Bearbeitung und Befahrung ausge-
setzt ist. Die Wirkung partikelverbindender Stoffe
kann als eine Erhohung des Scherwiderstandes so-
wohl zwischen den Primirteilchen als auch zwi-
schen den Aggregaten aufgefasst werden. Die ver-
schiedenen Maoglichkeiten der Verbindungen von
Einzelteilchen zu Aggregaten sind in Abb. 6.3-10
schematisch dargestellt.

a) Organische Stoffe

Organische Stoffe haben einen sehr starken Einfluss
auf die Stabilitdt der Aggregate im Oberboden. Dies
duflert sich z. B. darin, dass die stabilsten Aggregate
meist einen hoheren C-Gehalt aufweisen als der
tibrige Teil eines Bodens, und dass bei langjahriger
organischer Diingung der Anteil kleinerer und sta-
bilerer Aggregate (> 0,5 mm) steigt.

Die in Form von Vegetationsriickstinden und
organischer Diingung den Bdden zugefiihrten or-
ganischen Stoffe begiinstigen die Aggregatbildung
auf indirektem Wege, indem sie die mikrobielle Ak-
tivitdt erhohen. Die hierbei als Zwischenprodukte
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Abb. 6.3-10 Modell der Anordnung von Tonmineral-
paketen, organischer Substanz und Quarz in einem
Bodenkriimel. (n. W. W. EMERSON).

des mikrobiellen Abbaus und als Stoffwechselpro-
dukte der Mikroorganismen (Schleimstoffe) auftre-
tenden organischen Verbindungen- hauptséchlich
Polysaccharide und Polyuronide - haben teilweise
die Eigenschaft, anorganische Teilchen zu verkle-
ben. Da aber auch diese Verbindungen nicht resis-
tent sind und von den Mikroorganismen wieder
abgebaut werden, ist ihre maximale stabilisierende
Wirkung nur von begrenzter Dauer.

Die Wirkung der organischen Stoffe ist jedoch
nicht auf die Aggregatbildung im engeren Sinne
des Wortes begrenzt. In Sandbdden ist schon eine
Einlagerung von wenigen Prozenten organischer
Stoffe mit einer Erhohung des Scherwiderstandes
verbunden. Die Scherwiderstinde bei einer gege-
benen Auflast korrelieren mit den durch die Einla-
gerung verminderten Porenvolumina. Die mehrere
Jahre anhaltende Stabilisierung des Bodengefiiges
von Ackerbéden nach einer Griinlandnutzung ist
auf die Einlagerung organischer Stoffe zuriickzu-
fithren.

Da die organischen Stoffe auch den kleineren
Bodentieren als Nahrung dienen, hat ein hoher
Gehalt des Bodens hieran auch einen hohen Be-
satz an kleineren Tieren, vor allem Ringelwiirmern
(Regenwiirmer und Enchytraeiden) zur Folge. Die
Kotaggregate dieser Tiere sind durch die gleichzeiti-
ge Aufnahme organischer und anorganischer Stoffe

sowie die mechanische Durchmischung im Darm-
trakt besonders dann sehr resistent gegeniiber der
verschlaimmenden Wirkung des Wassers, wenn sie
durch zwischenzeitliche Austrocknung zusitzlich
hydrophobisiert wurden.

Auch Pilzhyphen, Actinomyceten, Bakterienko-
lonien und Haarwurzeln haben eine aggregieren-
de Wirkung (s. 6.3.1.2, Lebendverbauung nach
E SEKERA). Deren Effekt ist allerdings nur so lange
bestandig, wie ihr Habitat im Boden die Voraus-
setzung fiir ihre Aktivitit bereit hilt. Eingriffe in
den Luft- und Wasserhaushalt sowie gravierende
bodenchemische Veridnderungen kénnen zu einer
fiir die Aggregatstabilitdt nachteiligen Populations-
dynamik fithren.

b) Oxide, Carbonate und Salze

Fe- und Al-oxide konnen andere Bodenteilchen
miteinander verbinden. Hierbei entstehen entweder
Gefiige aus kleinen (mm-Bereich), locker gelagerten
Aggregaten oder man findet bei der Kérnungsana-
lyse mit H,O eine Zunahme der Schluff- oder Sand-
fraktion, was auf eine besonders hohe Stabilisierung
hinweist. Pseudosand ist typisch fiir viele Plinthoso-
le und Ferralsole.

Bei stirkerer Fe- und Al-Zufuhr bilden sich harte,
zementierte Formen, wie die mehr oder weniger ab-
gerundeten Konkretionen im mm- bis cm-Bereich,
oder ganze Bidnke aus mehr oder weniger zusam-
menhidngenden Partien wie Raseneisensteine und
Plinthitkrusten (Ferricrete). Aus ihrem Gefiige kann
man schlieffen, dass Fe und Al im Porensystem be-
vorzugt rund um Kontaktstellen der Mineralpartikel
als Oxide auskristallisieren. Auf diese Weise bewirken
sie eine Vergroflerung der Kontaktflichen, die den
festen Zusammenhalt begriinden (Zementierung).

In gleicher Weise kommen Zementierungen
durch Siliciumoxide (Silcrete, Duripan) oder Car-
bonate (Calcrete) zustande. In ariden Klimagebieten
entstehen Zementierungen auch durch Ausfillung
von Gips oder noch leichter 16slichen Salzen (vgl.
Kap. 6.3.4.2, 7.2.4.3 bis 7.2.4.5).

Die Bildung kleiner, locker gelagerter Aggregate
wird meist auf elektrostatische, aber auch auf nicht-
elektrostatische Wechselwirkung zwischen den sehr
kleinen positiv geladenen Oxidteilchen und den
negativ geladenen Tonmineralen zuriickgefiihrt
(Aggregation).

¢) Kationenbelag und Bodenlésung

Der Einfluss der austauschbaren Kationen auf die
Gefugestabilitdt beruht auf ihrer flockenden und
peptisierenden Wirkung (s. Kap. 6.2.1). Dieser Ein-
fluss kann jedoch in B6den nicht getrennt vom
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Salzgehalt der Bodenlosung (Austauschgleichge-
wicht) betrachtet werden, da der zur Erhaltung des
geflockten Zustands erforderliche Salzgehalt um so
geringer sein, je stirker das Flockungsvermogen
der austauschbaren Kationen ist (Na < Ca < Al). Aus
diesem Grunde liegen Boden mit hoher Na-Sitti-
gung nur dann in geflocktem Zustand vor, wenn
sie eine erhebliche Menge an leicht 16slichen Salzen
enthalten, wie z. B. junge Marschen oder Salzboden.
Werden die Salze ausgewaschen, zerfallen die Ag-
gregate und die Sekundédrporen verschwinden, wie
dies z. B. bei der Umwandlung von Salznatriumba-
den in Natriumbdden der Fall ist.

Bei hoher Ca-Sittigung ist der zur Erhaltung
des geflockten Zustands notwendige Salzgehalt der
Bodenlésung wesentlich niedriger als bei hoher Na-
Sittigung. Die Salzkonzentration steigt mit der Ca-
Sittigung eines Bodens, dem CO,-Partialdruck der
Bodenluft und der Zufuhr starker Sduren durch die
Niederschlage. Sie erreicht in CaCO,-haltigen Bo-
den bei hoher biologischer Aktivitit ein Maximum.

Eine hohe Ca-Sittigung wirkt sich auflerdem
noch in einer erhohten Aggregatstabilitit infolge
Bildung von Ca-Briicken zwischen Tonen und Hu-
muspartikeln aus, sowie indirekt durch eine Erho-
hung der biologischen Aktivitit. Sinkt die Ca-Satti-
gung, so kann unterhalb des Bereichs des Carbonat-
puffers infolge des nunmehr beginnenden stirkeren
Aggregatzerfalls eine Tonverlagerung eintreten.

Eine wesentliche Wirkung des CaO bei Lehm-
und Tonbdden besteht darin, dass die Umsetzung
zu Ca(OH), dem Boden Wasser entzieht. Die da-
durch hervorgerufene ,Trocknung’ geht zwar wieder
verloren, wenn infolge CO,-Zutritts CaCO, gebildet
wird und das freiwerdende Wasser sich wieder in
der Matrix verteilen kann. Da aber durch die vorhe-
rige Austrocknung, einhergehend mit der Bildung
von Sekundarrissen, der Strukturschrumpfungsbe-
reich vergrofert wurde, ist die folgende Riickquel-
lung weniger intensiv.

Unterhalb pH 5 steigt bei Mineralbéden die Al-
Sdttigung. Als Folge der stark aggregierenden Wir-
kung der Al-Ionen ist die Gefiigestabilitdt in sehr
sauren Lehm- und Tonbéden meist besser als in
Boden hoher Ca-Séttigung. Da eine hohe Al-Satti-
gung jedoch fiir das Pflanzenwachstum schédlich
ist, kann der stabilisierende Al-Einfluss praktisch
nicht ausgenutzt werden.

d) Anorganische Diingung

Leicht 16sliche anorganische Diinger wirken z.T.
direkt auf die Gefiigestabilitit, indem sie den Salz-
gehalt der Bodenl6sung erhéhen. Darauf beruht
z.B. der ginstige Einfluss hoher Gipsgaben (ca.

2500...5000 kg ha™") auf das Gefiige mancher Lehm-
und Tonboden. Eine indirekte gefiigestabilisieren-
de Wirkung anorganischer Diinger beruht auf der
Ertragssteigerung und damit auf dem vermehrten
Anfall an Vegetationsriickstinden und der dadurch
induzierten biologischen Aktivitt.

e) Synthetische Stabilisatoren

Das Bodengefiige kann auch durch synthetische
Verbindungen stabilisiert werden. Diese sind infol-
ge funktioneller Gruppen (-COOH, -OH, -NH,)
in der Lage, Mineralteilchen in dhnlicher Weise zu
verkleben, wie die von Mikroorganismen gebildeten
Polyuronide und Polysaccharide. Von den zahlrei-
chen Verbindungen, die fiir die Stabilisierung ver-
wendet werden, werden Derivate der Polyacrylsiure
und der Polyvinylsdure am haufigsten verwendet.
Synthetische Stabilisatoren werden z. B. angewandt
zur Erhaltung eines vorbereiteten Saatbetts und zur
Festigung erosionsgefihrdeter Bodenoberflichen,
wie z. B. Sanddiinen.

6.3.3.2 Verschlammung, Verknetung
und Verkrustung

Saatbettbereitung fithrt zwar einerseits zu einer lo-
ckeren Lagerung, gleichzeitig aber auch zu einer
der Normalverdichtung annihernd vergleichbaren
Stabilitdtssituation. Unter diesen Umstdnden ist
die Lagerung gegeniiber jeder Belastung sehr emp-
findlich. Dies gilt vor allem, wenn Belastungen im
nassen Zustand erfolgen, oder, wie der Schlag von
Regentropfen, mit Wasserzufuhr verbunden ist. Die
Wirkung der Regentropfen ist vor allem bei klei-
nen Aggregaten grof3, weil die Wassermenge eines
Tropfens die Wassersittigung und das Matrixpo-
tenzial in einem freiliegenden Aggregat viel stirker
erhoht bzw. die Wasserspannung herabsetzt als in
einem geschlossenen Bodenverband. Schon grofie
Klumpen bzw. Aggregate sind in dieser Hinsicht viel
weniger gefihrdet.

Der Regenschlag liefert auf diese Weise sowohl
das zusitzliche Wasser als auch die mechanische
Beanspruchung. Beides ist erforderlich, um lokales
Quellen bis hin zur Dispergierung zu ermdéglichen.
Die entstehende Suspension sickert in den Unter-
grund, wobei die Festpartikel abgefiltert werden
und eine dichter lagernde Sedimentationsschicht
bilden, welche die weitere Infiltration hemmt. Die-
ser Vorgang wird Verschlimmung genannt.

Wihrend des Verschlimmungsverlaufs steigt die
Nisse in den noch unversehrten Aggregaten immer
weiter an und ihre Stabilitit wird immer kleiner. Bei
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geneigter Bodenoberfliche setzt Oberflichenabfluss
und damit Erosion ein (s. Kap. 10.7.1). Der gleiche
Verschlaimmungseffekt tritt auf, wenn bei nassem
Boden eine andere mechanische Belastung, z.B.
Treten oder Fahren, die notwendige Bewegung der
Teilchen erzeugt. Auch hier ist eine Homogeni-
sierung die Folge und damit die Verminderung
der Infiltrationsfahigkeit. Im Gegensatz zum Regen-
schlag, der nur auf die exponierten Aggregate wirkt,
entsteht durch die tiefer wirkende Knetung keine
Kruste. Verknetungen entstehen bei Bearbeitungen
unter Bedingungen, die im Bodenwasser bei der
erzwungenen Verformung positive Wasserdriicke
entstehen lassen (glinzende Schmierzonen). In Ab-
wesenheit antropogener Eingriffe entstehen homo-
genisierende Verknetungen durch windinduzierte
Wurzelbewegungen der Biume, auf Wildwechseln
und an Wasserstellen durch den Tritt der Tiere.

Auf Ackerboden gebildete Krusten beeintrachti-
gen die Beliiftung des Bodens und hemmen, wenn
sie durch Austrocknung hart werden, als mecha-
nisches Hindernis die Keimung von Kulturpflan-
zen. Dies gilt vor allem, wenn sie nur wenige, weit
auseinander liegende Schrumpfrisse bilden, also
insbesondere bei feinsandigem und schluffreichem
Material und bei Na-Tonen.

Deshalb ist in ariden Gebieten das Brechen die-
ser Krusten bei Bewisserung durch Furchen- und
Flicheniiberstauung eine wichtige, regelmaflig zu
wiederholende Kulturmafinahme. In Bodenberei-
chen, die durch Verknetung homogenisiert wurden,
sowie auch in Krusten entstehen beim ersten Trock-
nen weitmaschige Rissnetze. Daher bilden sich bei
der Bearbeitung dann grobschollige Strukturen.

6.3.3.3 Stromungsdruck, ErdflieBen

Jedes Bodengefiige ist in seiner Stabilitit davon ab-
hingig, ob das Wasser den jeweils vorliegenden Zu-
stand stiitzt oder auf seine Verdnderung hinwirkt.
Sobald der Wasserdruck dem Atmosphérendruck
nahekommt und der Einfluss der Menisken auf
die wirksame Spannung infolgedessen schwindet,
gewinnt die Wirkung eines Wasserdruckgradienten
an Gewicht. Dieser Gradient wirkt nicht nur auf das
Wasser in den Poren, sondern ebenso auch auf die
vom Wasser umschlossenen Festteilchen. Wenn die-
se in Richtung des Wasserdruckgradienten schwach
abgestiitzt sind, werden sie von dem dadurch verur-
sachten Wasserstrom scherbeansprucht schliefllich
abgelost und mitgerissen. Dieses als Stromungs-
druck bezeichnete Phinomen (Abb.6.3-4) fiihrt
iiberall dort zu Briichen und Rutschungen, wo Was-

ser aus Boschungen auszutreten beginnt, weil sein
Druck den der Atmosphire erreicht oder gar tiber-
schreitet. Dies kann in groflem Maf3stab an Steilkiis-
ten aus Lockergestein (z.B. deutsche Ostseekiiste),
an Straflenanschnitten, am Rande von Entwisse-
rungsgraben und am Zerfallen grober Erdschollen
(Pflugschollen) nach anhaltenden Niederschligen
beobachtet werden.

Erdflieen und Solifluktion an Hingen
(Kap.7.2.7.1) haben die gleichen hydromechani-
schen Ursachen wie das pastenférmige Ausweichen
des Bodens bei Verknetungen. Stets handelt es sich
darum, dass ein Wasserdruckgradient auch die Fest-
partikel mit beschleunigt, so dass sie gemeinsam
mit dem Wasser in Bewegung geraten, wenn die
durch die Gewichtskraft hervorgerufene Reibung
auf der Unterlage bzw. an den Kontaktpunkten zwi-
schen den Kornern durch den Auftrieb im Wasser
vermindert wird.

Letztlich ist auch die Tonverlagerung (Kap. 7.2.3)
in einem Profil das Ergebnis eines Stromungs-
drucks: die Verlagerung der dispergierten Partikel
in den Poren zwischen den grofleren Primérteilchen
ist mafigeblich abhangig von der Stirke des bei Nie-
derschlagsereignissen auftretenden Gradienten der
Wasserspannung bzw. des Matrixpotenzials.

6.3.3.4 Bestimmung der Gefiige-
stabilitat

Die Stabilitit eines Bodengefiiges — also die Un-
verriickbarkeit der Bodenteilchen hinsichtlich ihrer
Lage zueinander — hiangt von vielen Kriften ab und
kann auch auf vielfiltige Weise modifiziert werden.
Die Verinderung einer jeden der in Abb. 6.3-4 ge-
zeigten Krifte beeinflusst das gesamte System und
infolgedessen auch die Scher- und Normalkompo-
nenten an jeder Berithrungsstelle zweier Korner.
Aufgrund dieser Komplexitit ist kaum zu erwarten,
dass das Phanomen ,Stabilitit mit einer einzigen
Methode in allen seinen Aspekten ausreichend er-
fasst werden kann. Deshalb sind in der Bodenkunde
seit langem eine Vielzahl von empirischen, d. h. in-
direkten Methoden verbreitet, die jeweils bestimmte
Aspekte aus dem Gesamtkomplex mit Relativzahlen
(z.B. Prozent) erfassen. Ihre Ergebnisse sind jedoch
meist nicht vergleichbar, weil sie das System an ver-
schiedenen Stellen angreifen.

Bodenmechanische Grundlagenarbeiten greifen
stattdessen auf eindeutig definierte, d.h. direkte
Messverfahren (z.B. Scherversuche o.4., Dimensi-
on: Druck, Spannung) zuriick, mit deren Hilfe auch
eine Quantifizierung der bodeneigenen Stabilitit
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moglich ist. Auf entsprechende Spezialliteratur wird
verwiesen. Fiir die Beurteilung der Verschlimmfes-
tigkeit von Aggregatkomplexen lassen sich visuelle
Ansprachen der Kruste heranziehen. Im Labor wird
fir die vergleichende Beurteilung die ,Wasserstabi-
litdt* bestimmt. Hierfiir werden Siebungsverfahren
(Nasssiebung unter Wasser), Beregnungsverfah-
ren (Tropfenschlag), Perkolationsmethoden (Ver-
schlammung durch flieflendes Wasser) und die Sta-
bilitdtsmessung (kJ) mit Ultraschall herangezogen.
Fir Mikroaggregate im Feinsand- und Schluffbe-
reich wird fiir die Bestimmung der Aggregierungs-
verdnderung die Turbidimetrie eingesetzt.

Der Zusammenhang zwischen dem Stabilitéts-
verlust des Substrates (plastische Verformbarkeit)
ohne Beriicksichtigung des Lagerungszustandes und
dem Wassergehalt wird haufig durch die Konsis-
tenzgrenzen nach ATTERBERG bestimmt (Tab. 6.2-2).
Ausroll- und Fliefigrenzen sind die Wassergehalte,
bei denen in standardisierten Verfahren an vollstin-
dig homogenisiertem Material bruchlose Knetbarkeit
bzw. zahes Flieflen auftritt.

Der Wassergehalt zwischen den beiden Grenzen:
der Plastizititsindex gibt eine Vergleichsbasis fiir
die Empfindlichkeit verschiedener Boden im Hin-
blick auf Stabilititsinderungen bei Wasserzufuhr.
Hier ist die Verdnderung der Dicke der elektrischen
Doppelschicht der Tonpartikel entscheidend. Der
Plastizititsindex steigt daher mit zunehmendem
Tonanteil und abnehmender Wertigkeit der adsor-
bierten Kationen.

Diese indirekten Verfahren sind alle im Grunde
nur Indikatoren fiir die physikalischen Parameter
,innere Reibung® und ,Kohision; die in Abhéngig-
keit von der jeweiligen Normalspannung den Scher-
widerstand ergeben. Diese Parameter dndern sich
infolge der Komplexitit des Systems, so dass eine

einfache Charakterisierung durch standardisierte
Scherversuche keine allgemeingiiltige Aussage er-
laubt. Es wird stets notig sein, auf die spezielle Fra-
gestellung hin die Bedingungen fiir die Bestimmung
der Scherparameter zu variieren.

6.3.4 Biologische, klimatische
und anthropogene Einfliisse
| auf das Bodengefiige

Der durch die Drucksetzungskurve (Abb.6.3-5a)
gekennzeichnete Zusammenhang zwischen Auflast-
ast und Verdichtungszustand, legt nahe, fiir ein Bo-
denprofil einen typischen tiefenabhingigen Verlauf
des Anteils des Porenraums anzunehmen. Dieser
Zusammenhang kann durch die Verinderung der
Lagerungsdichte (p;), des Porenvolumens (PV) oder
der Porenziffer () in Abhéngigkeit von der Tiefe (2)
angegeben werden.

f(z) = py PV, € (Gl 6.3.6)

Da sich Volumeninderungen im Boden nur in der
Vertikalen auswirken konnen, sind sie mit Ande-
rungen der Hohe der Bodenoberfliche verbunden.
Jede Verdichtung ist daher gleichzeitig eine Setzung
bzw. ein Absenken der Bodenoberfliche, jede Lo-
ckerung eine Anhebung der Bodenoberfliche.

Dies wird allerdings nicht deutlich, wenn die
Beurteilung allein anhand des Porenvolumens oder
der Dichte des Bodens erfolgt. Wenn hingegen die
Hohe der Bodenoberkante iiber einer Bezugsebe-
ne beobachtet wird, zeigt sich deutlich, dass der
Festsubstanzanteil konstant bleibt, der Porenanteil
sich jedoch dndert. Dieser Zusammenhang ist in
Abb. 6.3-11 am Beispiel eines Kulturablaufs darge-

4 Porenvolumen
£ Saatbeetbereitung
Ernte Pfligen | Saatbeet-
% 3 Eggen, Schleppen 9 bereitung
= N Aussaat (Raps) e = Aussaat
s | Pflugen — - o ] i
§ ~ . Maschu;lenhacke H.:—-—-' (Leguminosen)
5 2 Walzen
g Porenraum |
Abb. 6.3-11 Verénde- S
rung des Niveaus der 1P
Bodenoberflache und des %
Porenvolumens durch s Festsubstanz /
KulturmaBnahmen (nach T /
ANDERSSON & HAKANSON, 0 I ey - : Ll ; Ll
vereinfacht). Jan Apr Jul Okt Jan Apr Jul Okt Jan Apr
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stellt. Die Bearbeitungssohle (Unterkante des beim
Pfliigen gewendeten Balkens) ist die Bezugsebene.
Da der Festsubstanzanteil in der Abbildung einen
unverdnderlichen Balken bildet, wird er oft anstelle
einer Ebene als Bezugsbasis genommen. Die Verdn-
derung des Porenraums ist dann durch die Poren-
ziffer (&) dargestellt (Kap. 6.1.6.2).

6.3.4.1 Gefiige eines Bodenprofils
als Gleichgewichtslage

Infolge der in Kap. 6.3.2 beschriebenen Spannungs-
situation stellt das Volumen eines Bodens insge-
samt betrachtet ein Gleichgewicht dar zwischen
den Kriften der Sackung (bzw. Verdichtung) und
der Lockerung (bzw. Hebung). Da diese Krifte an
verschiedenen Stellen im Profil angreifen, ist ihre
Auswirkung und somit die Gleichgewichtssituation
unterschiedlich. Deshalb vermittelt die Volumen-
verdnderung des gesamten betrachteten Bodenvo-
lumens (Abb.6.3-11) lediglich eine pauschale In-
formation.

Detaillierten Einblick in den Verdichtungszu-
stand eines genutzten Standorts gibt die Lagerungs-
kurve (Abb.6.1-12). Die Abweichung der Lage-
rungskurve von der Geraden bei Darstellung in
einem log-normalen Koordinatensystem zeigt an,
wie tief in einen Boden hinein die bisher tiefste Ver-
dichtungswirkung reicht. Sie konserviert gleichsam

PV PZ[
(Vol.%)| (=)
52,3+ 1,1}
50,0+ 1,0
474+ 09 1980
44,4+ -
’ 0.8 1990
412+ 07
2000
375+ 06
333+ 05
Bodenschicht (cm)

60-220

005 00§ 120-30 | 30-40 140-45|

0 40 50 100 200
Auflast (hPa)

Abb. 6.3-12 Lagerungskurven von Lossboden und
deren Veranderung mit der Zeit (1980...2000). Alle
Kurvenverldufe sind durch einen iiberverdichteten Ober-
bodenbereich und einen Normalverdichtungsast in mit
der Zeit zunehmender Bodentiefe gekennzeichnet (nach
EHLERS et al. 2002, modifiziert).

die Folge des Zusammentreffens der bisher ungiins-
tigsten Umstdnde. In Abb.6.3-12 ist dies beispiel-
haft fiir die mit der Zeit zunehmende Uberverdich-
tung in Parabraunerden aus Loss in Niedersachsen
(Raum Gottingen) dargestellt.

Waren bis 1980 nur die obersten 30...40cm
iiberverdichtet, so ist bis zum Jahr 2000 bereits
eine Tiefe von mehr als 50 cm durch die Land-
nutzung trotz Bodenbearbeitung als irreversibel
tiberverdichtet einzustufen. Aus dem Verlauf der
Lagerungskurve ldsst sich aber nicht die jeweilige
horizontspezifische Eigenstabilitit ableiten. Hierzu
bedarf es der Bestimmung der Tiefenverteilung der
Vorbelastung fiir gegebene Entwisserungsgrade,
um die zu diesem Lagerungszustand tolerierbare
mechanische Belastung ohne zusitzliche Anderung
des Porenraumes zu quantifizieren.

6.3.4.2 Natiirliche Boden-
entwicklung

Die natiirliche Bodenentwicklung wird sowohl
durch mechanische Einwirkung (Schrumpfung und
Quellung, Pedoturbation, s. Kap.6.3.2.2) als auch
durch Bildung bzw. Einwaschung von Substanzen
gepragt, die einen mechanisch erreichten Gefiigezu-
stand erhalten helfen oder ihn infolge ihrer Auswa-
schung wieder unhaltbar werden lassen. Generell ist
die Gefiigeverdanderung im Verlauf der Bodenent-
wicklung durch folgende Prozesse gepragt:

1. Zunahme des Grobporenanteils bzw. Aggre-
gierung, Verschiebung der Aggregate gegeneinander
und Abrundung. Die hierdurch entstandenen Poren
werden als Sekundérporen den korngrofienbeding-
ten Primdrporen gegeniiber gestellt. Sie sind im
Gegensatz zu letzteren durch Komprimierung des
Bodens zerstérbar (Abb. 6.3-13).

2. Zunahme des Feinporenanteils durch Neu-
bildung von fein verteilter Substanz (Verwitte-
rungsneubildungen wie Tone, Oxide, organische
Abbauprodukte). Diese Neubildungen kénnen in
situ entstanden oder aus benachbarten Horizonten
eingelagert worden sein. Wenn im letzteren Fall
die Lagerungsdichte zunimmt, spricht man von ei-
ner Einlagerungsverdichtung. Charakteristisch im
Vergleich zu den Sackungsverdichtungen ist die
starkere Zunahme des Volumens der Feinporen mit
steigender Lagerungsdichte (s. Abb. 6.3-13, rechts).

Einlagerungsverdichtungen treten z. B. auf in Bt-
Horizonten von Parabraunerden (Einlagerung von
Ton), in Bh- und Bs-Horizonten von Podsolen (Ein-
lagerung von organischer Substanz bzw. Fe- und
Al-Oxiden), in Cc-Horizonten von Schwarzerden



6 Physikalische Eigenschaften und Prozesse

Lockerung

(Pedoturbation und Bearbeitung)

»  Verdichtung

\

(Kompression bzw. Setzung) (Einlagerung)
® 60| e ) Poren:
< ° o T — . ;‘“‘H-._____
S R o o >50um
e 40 o o7 10.50um
o .
Abb. 6.3-13 Anteile des > 20 | i 0.2..10 um
Volumens der Grob-, Mit- 2 i .
tel- und Feinporen in Ab- < < 02um
hangigkeit von der Dichte ¢
des Bodens als MaB fiir 1,0 11 12 13 14 15 1,1 12 13

den Verdichtungszustand.

und Rendzinen (CaCO,-Einlagerung/Calcrete) so-
wie in Go-Horizonten von Gleyen (Einlagerung von
Fe-Oxiden durch diffusiven Transport). Duripans
bzw. Silcretes der Durisole sind ebenfalls die Folge
von Einlagerungsverdichtungen (vgl. Kap.6.3.3.1.b,
7.2.4.4).

3. Der Bereich der Mittelporen, der tiberwie-
gend aus Primdrporen besteht, wird am wenigsten
verandert. Er wird, bezogen auf den Volumenanteil,
durch Lockerung in der Regel vermindert, durch
Sackung bzw. Einlagerung erhoht.

Daher treten charakteristische Tiefenverteilun-
gen auf, die am Beispiel eines Sandbodens und eines
Tonbodens beschrieben werden. Die Verinderung
des Gefiiges bei Boden aus Loss und Lehm liegt
zwischen diesen Extremen (Abb. 6.3-14).

a) Sandige Boden

In sandigen Boden mit geringer Bodenentwicklung
(Lockersyrosem, Regosol) unterscheiden sich die
Porenvolumina des Oberbodens, die iiberwiegend
aus Grobporen bestehen, kaum von denen des
Unterbodens. Im Verlauf der weiteren Bodenent-
wicklung werden organische Substanz und Verwit-
terungsprodukte im Oberboden akkumuliert. Dies
und die einhergehende Bioturbation fithrt zu einer
Lockerung, die eine Vergrofierung des Porenvo-
lumens und eine Anhebung der Bodenoberfliche
mit sich bringt, in deren Folge die Bodenmatrix
bricht. Die entstehenden Bruchstiicke sind meist
rundlich und ohne scharfe Kanten (Subpolyeder,
Kriimel).

Héufig wird gleichzeitig ein Teil der Grob-
poren durch akkumulierte Stoffe ausgefiillt und
hierdurch der Anteil an Mittel- und Feinporen
erhoht. Wird die Stabilitét einer derart gelockerten

Bodendichte (g cm3)

Lagerung durch Auswaschung der stabilisieren-
den Substanzen verkleinert, wie das z.B. bei der
Podsolierung der Fall ist, so sackt und verdichtet
sich der Boden wieder (vgl. auch Abb.6.3-14).
Diese Sackung beginnt, ebenso wie die Lockerung,
in Oberflichennihe. Daher sind die Ortsteinhori-
zonte von Podsolen zwar gelegentlich hart, aber oft
weniger dicht und weniger perkolationshemmend
als die gesackten Bleichhorizonte dariiber. Wenn
ein Sandboden, der im Verlauf der Bodenentwick-
lung stark gelockert wurde, komprimiert wird,
dann konnen die Poren durch die angesammelte
org. Substanz so weitgehend verstopft werden, dass
nach Niederschligen Wasser gestaut wird (z.B.
Sportplétze, Fahrwege).

b) Tonboden

Bei Tonbdden sind zwei Ausgangssituationen fiir
die Bodenentwicklung denkbar: (a) das frisch ab-
gelagerte Sediment, dessen Bodenentwicklung mit
der ersten Entwisserung beginnt und (b) das im
Verlauf geologischer Vorginge komprimierte und
dadurch entwisserte Sediment, bei dessen Boden-
entwicklung die Zufuhr von Niederschlagswasser
eine grof3e Rolle spielt.

Im ersten Fall weist der Boden zunichst ein
Kohirentgefiige auf (Abb. 6.3-14), das sich durch
Entwidsserung und Schrumpfung von oben her
allmahlich in ein Aggregatgefiige umwandelt. Die
Aggregatgrofie nimmt dabei mit fortschreitender
Schrumpfung und Rissbildung ab, so dass sich im
Bodenprofil von oben nach unten die Abfolge Po-
lyeder — Prismen - Kohirentgefiige einstellt. Das
Porenvolumen des Bodens wird im Verlauf die-
ser Gefiigebildung kleiner. Unter dem Einfluss von
Pflanzenwachstum und biologischer Aktivitit kann
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Abb. 6.3-14 Veranderung von Porenvolumen, PorengroBenverteilung und Lage der Profiloberkante im Verlauf der
Bodenentwicklung bei Sandboden (oben) und Tonboden (unten).

schlieflich im Oberboden ein Kriimelgefiige ent-
stehen.

Dieser Entwicklungsprozess kann sich jedoch
auch wieder umdrehen, wenn die gebildeten Se-
kunddrporen in Gegenwart von reichlich Wasser
durch mechanische Pressung, Bodenbearbeitung,
Viehtritt oder Regenschlag zerstért werden. Durch
derartige Beanspruchungen wird die erneute Quel-
lung des vorher geschrumpften Materials gefor-
dert. Daher nimmt das Porenvolumen des Bodens
wieder zu. Es vollzieht sich hier also keine Zu-
nahme der Lagerungsdichte, sondern es entsteht
eine sekundédrporenfreie Kohiarentstruktur, die eine
geringe Lagerungsdichte und daher ein grofles Po-
renvolumen hat.

Im Falle von vorkomprimierten, geologisch &l-
teren Tone wird die Verdnderung des Porensystems
durch Wasseraufnahme und eine damit verbunde-
ne Quellung gepragt. Ebenso wie bei jungen Sedi-
menten vergroflert sich dabei das Porenvolumen.
Durch Druckentlastung und biologische Aktivi-
tat entstandene Sekundirporen schlieflen sich. In
Oberflachennihe konnen erneute Schrumpfungen
zur Neubildung von Aggregaten fithren. Tonbdden

haben daher ein sehr weites Spektrum der Wasser-
leitfahigkeit (s. Tab. 6.4-1).

¢) Bio- und Kryoturbation

Eine grofle Bedeutung fiir die Gefiigeentwicklung
hat die withlende und grabende Titigkeit von Bo-
dentieren sowie die Verdringung des Bodens durch
das Wachstum von Wurzeln, vor allem der Gehélze.
Auch die Durchmischung infolge Baumwurf trigt
zur Strukturverdnderung bei (Arboturbation). Die
Bioturbation und damit die Lockerung des Ober-
bodens sowie seine Anhebung ist bei Waldboden
gewohnlich wirksamer als bei Griinland. Das Po-
renvolumen ist bei ersteren Boden daher nahe der
Bodenoberfliche grofier. Mit zunehmender Ariditit
wird die Bioturbation geringer. In Boden der Halb-
wiiste ist sie kaum noch zu finden.

Einfluss der Bodentiere. Eine besondere Be-
deutung fiir das Bodengefiige haben die Ringel-
wiirmer (Annelida; s. Kap. 4.1), wobei vor allem die
Regenwiirmer zu nennen sind. Die Kotaggregate
der Regenwiirmer zeigen gegeniiber Niederschligen
und mechanischer Beanspruchung durch Boden-
bearbeitung eine hohe Stabilitit, die in tonreichen
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Boden oft wihrend mehrerer Jahre die Stabilitit
kiinstlicher Aggregate tbertrifft. Allerdings ist die
Stabilitdt frischer Wurmlosungsaggregate nicht so
hoch wie jene alter Aggregate unbestimmter bioge-
ner Entstehung, da vermutlich erst durch die zwi-
schenzeitliche Austrocknung eine die Quellfahigkeit
reduzierende Hydrophobisierung einsetzt. Zugfes-
tigkeitsmessungen an Kotaggregaten ergaben etwa
doppelt so hohe Werte wie bei gleichgroflen Aggre-
gaten benachbarter Bodens bei vergleichbarem Ma-
trixpotenzial. Die Kotaggregate von Aporrectodea
rosea hatten dabei einen Verdichtungsstatus, der
ca. 250 Pa entsprach. Die Festigkeit muss mithin zu
einem hohen Anteil auf die organische Komponente
im Kot zurtickzufithren sein, abgesehen davon dass
hoher Darmdruck und Calcitausscheidungen eben-
falls stabilisierend wirken.

Wurmarten, die wie z.B. Lumbricus terrestris
mehr oder weniger senkrechte Wohnréhren anle-
gen, fordern die Wasserinfiltration, indem sie die
wasseraufnehmende Infiltrationsfliche vergréfiern,
sofern sie nicht selbst in der Rohre sitzen. Die-
se Art der Wasserinfiltration ist besonders deshalb
glinstig, weil in der Rohre Verschlimmung durch
Regenschlag nicht vorkommt. Diejenigen Arten, die
im Bodenkérper ihre Nahrung suchen (endogéische
Arten), durchmischen den Oberboden lediglich. Sie
legen zahlreiche Génge an, die sie aber teilweise
wieder verfiillen.

Zwischen den einzelnen Regenwurmgattungen
kénnen betrichtliche Unterschiede im Bodenstabili-
sierungsvermogen durch achsiale und radiale Kom-
pression des umgebenden Bodens auftreten. Bei der
Herstellung der Génge durch seitliches Pressen des
Bodens wurden Driicke von ca. 100 kPa gemessen,
wobei Aporrectodea caliginosa als endogdische Art
maximale Werte von 295 kPa entwickeln konnte.

Enchytraeiden leisten trotz ihrer geringen Gro-
e und ihrer geringen Lebensdauer einen erhebli-
chen Beitrag zur Porositit und Aggregatstabilitit
des Oberbodens. Mit Gesamtabundanzen von ei-
nigen tausend Individuen pro Quadratmeter grei-
fen sie nicht nur in die Gasproduktion ein, son-
dern erzeugen unzdhlige, meist kugelférmige und
sehr stabile Mikroaggregate in der Groflenordnung
100...500 um. Hierbei verarbeiten sie vorwiegend
die Ausscheidungen endogiischer Regenwiirmer.
Die so erzeugten Mikroaggregate finden sich vor-
wiegend in den Oberboden und nehmen mit zu-
nehmender Bodentiefe rasch ab. In Bezug auf Form
und Grofle sind diese Aggregate einem Pseudosand
zuzuordnen. Da sie jedoch meist in feinkornigen
Substraten anzutreffen sind, vereinigen sie die bo-
denchemischen und -biologischen Vorziige fein-

korniger Boden mit den bodenphysikalischen der
Sande. Werden diese fiir den Wasser- und Luft-
haushalt wichtigen Aggregate durch schwere Ern-
temaschinen zerstort, nimmt die Wiederherstellung
dieser natiirlichen Struktur meist viele Jahrzehnte
in Anspruch.

Einfluss der Pflanzen. Der unterschiedliche Ein-
fluss der Pflanzen auf das Bodengefiige beruht vor
allem auf der unterschiedlichen Art der Wurzelaus-
bildung und der Dichte der Vegetationsdecke. Er
erstreckt sich in erster Linie auf Oberboden, weil
dort die starkste Durchwurzelung erfolgt.

Das stabile Kriimelgefiige unter Griinland ohne
Weidebetrieb beruht auf der hohen Intensitit der
Durchwurzelung des Oberbodens (meist 0...7 cm),
der dauernden Vegetationsdecke (Schutz vor dem
Aufprall der Regentropfen), der laufend hohen
Produktion von Wurzelriickstinden (intensive Mi-
kroorganismentatigkeit) und auf der fehlenden Bo-
denbearbeitung. Durch die mit der dichten Durch-
wurzelung einhergehende intensivere und haufigere
Schrumpfung und Wiederbewdsserung wird die
Frequenz und Intensitit der Rissbildung erhoht,
so dass kleinere Aggregate entstehen. Die Wurzeln
wachsen vorrangig entlang der sich bildenden Klaf-
te oder in Bereiche geringer Dichte hinein.

Auf Intensivweiden geht das Kriimelgefiige bei
nassen Wetterperioden unter dem Einfluss des Trit-
tes der Tiere leicht in ein Kohérentgefiige mit gerin-
gerem Scherwiderstand tiber.

Unter Ackerbaubedingungen hingt die Boden-
stabilitdt besonders von der Bewirtschaftungsinten-
sitdt und Fruchtfolge ab.

Unter Getreide ist ein stabiles Kriimelgefiige
aufgrund der jéhrlichen Pflugarbeit weniger wahr-
scheinlich als bei Griinland, selbst wenn der Ge-
samtboden durch die tiefere Durchwurzelung etwas
mehr organische Wurzelreste erhdlt und auch die
Austrocknungsintensitit und -haufigkeit bis in die-
se Tiefen etwas ansteigt.

Noch ungiinstiger sind die Verhéltnisse beim
Anbau von Hackfriichten und vielen Sonderkul-
turen (Hopfen, Gemiise, Mais, etc.). Die Standweite
ist grofy und es vergeht ein langer Zeitraum, bis
sich eine geschlossene Pflanzendecke gebildet hat
und der Boden gegen die verschlimmende Wirkung
der Regentropfen geschiitzt wird. Die Wurzelriick-
stande sind oft gering und weniger gleichmiflig im
Boden verteilt.

Einfluss des Gefrierens. Unter dem Begriff Kryo-
turbation werden Bewegungsvorginge zusammen-
gefasst, die bei Temperaturen unter dem Gefrier-
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punkt des Wassers ablaufen. Hierzu gehoren: (1)
Kontraktion der Bodenmatrix durch Temperatur-
riickgang (negative Warmeausdehnung), (2) Eis-
sprengung als Folge der Volumenzunahme beim
Gefrieren des Bodenwassers, (3) Wachstum von
Eiskristallen (Eislinsenbildung), dazu Rissbildung
und Entwisserung und (4) solifluidales Flieflen von
Schlammstrémen iiber Eis und gefrorenem, wasser-
gesittigtem Untergrund.

Die Volumenzunahme um ca. 9 % beim Uber-
gang von fliissigem Wasser in Eis wirkt sich in Bo-
den nur selten aus, weil ein Druck auf die umgeben-
den Bodenteilchen nur dann entstehen kann, wenn
kein Ausweichen des Eises und Wassers in luftge-
fiillte Poren moglich ist, also nur in einem wasser-
gesittigten Boden. Die dann entstehenden Driicke
sind allerdings sehr hoch, bei - 1°C: 13 MPa, bei
-20°C: ~200 MPa.

Die entscheidende Rolle bei dieser Auswirkung
des Frostes spielt daher meist der beim Wachstum
der Eiskristalle entstehende Kristallisationsdruck,
weil sich dieser auch in Boden auswirken kann, die
nur teilweise mit Wasser gesittigt sind. Er entsteht,
wenn der regelmiflige Aufbau der Eiskristalle be-
hindert wird. Der Kristallisationsdruck des Eises
ist unter diesen Bedingungen relativ niedrig. Er
betragt bei —5°C etwa 0,13 MPa. Dies reicht je-
doch aus, eine Bodenschicht von mehreren Metern
Michtigkeit anzuheben. Das Ausmafl der Hebung
eines Bodens ist im wesentlichen von der Grofle
der Eislinsen abhédngig und steigt mit abnehmender
Temperatur. Zu den Folgen derartiger Hebungen
gehort auch das Hochfrieren von Steinen und das
Zerreiflen von Wurzeln beim Wintergetreide.

In grobkornigen Boden gibt es kein Auffrieren,
weil diese Boden nur eine geringe Wasserleitfahig-
keit im ungesittigten Zustand aufweisen und die
Wassernachlieferung in der Dampfphase zu lang-
sam erfolgt. In feinkornigen Boden konnen dagegen
nahe der Bodenoberfliche nadelférmige Eiskristalle
(Nadeleis, Kammeis) und in groflerer Tiefe massive
Eislinsen entstehen. Diese bilden sich annihernd
schichtférmig parallel zur Bodenoberfliche, also
senkrecht zur Richtung des Warmeverlustes. Sie
bewirken daher eine Hebung des Bodens sowie eine
starke Austrocknung der umgebenden Bodenzonen.
Die Bildung groferer Eislinsen unterbleibt, wenn
die Abkiihlung so schnell voranschreitet, dass das
Wasser gefriert, bevor es in stirkerem Ausmafle
verlagert wird. Dies kann beispielsweise durch star-
ke Wiarmeausstrahlung bei schneefreier Oberfliche
bedingt sein.

Eine wesentliche Einwirkung des Gefrierens auf
die Gefiigeentwicklung besteht darin, dass dabei be-

vorzugt die grofiten vorhandenen Eiskristalle wach-
sen. Das hat vor allem in feinkérnigen Boden durch
die einhergehende Entwisserung der Umgebung
dieser Eiskristalle eine temporire Stabilisierung von
Aggregaten durch Schrumpfung zur Folge. Dieser
im Prinzip der Aggregatbildung durch Austrock-
nung dhnliche Vorgang fithrt zur Ausbildung der
Frostgare und ist in tonreichen Bdden oft der ein-
zige Mechanismus, der bei Ackernutzung zur Aus-
bildung eines feinaggregierten Saatbettes fithrt. Die
Frostgare bleibt nach dem Auftauen jedoch nur er-
halten, wenn die Eiskristalle sublimieren, oder wenn
ihr Schmelzwasser schnell zwischen den entstande-
nen Aggregaten wegsickern kann. Ist keines von
beidem moglich, so kommt es wegen der Wasseran-
reicherung in den gefrorenen Teilen des Bodens zu
Ubernissungen und daher leicht zur Zerstérung der
in diesem Zustand schwachen Aggregate. Dies fiihrt
leicht zu Frostaufbriichen auf Straflen (ausgepragt
z.B. bei Béden aus Loss) und Solifluktionserschei-
nungen in Hanglagen (Aufweichen der obersten
Bodenschicht infolge Wassertiberschusses).
Schlieflich werden sowohl bei der Bioturbation
als auch den Kryo- und Peloturbationen grobere
Partikel aussortiert. Die Bioturbation fithrt dabei
zum Vergraben von Kies und Steinen, sodass sich
in tieferen Horizonten oft Steinsohlen bilden, was
Charles Darwin bereits 1837 entdeckt hatte. Bei
Kryo- und Peloturbation wandern grébere Partikel
hingegen nach oben und bilden teilweise auf der
Oberfliche Steinringe (s. auch Kap.7.2.6.1 ).

6.3.4.3 Anthropogene Einfliisse

Zu den Eingriffen des Menschen in das natiirli-
che Bodengefiige gehort die temporire Belastung
durch Betreten und Befahren. Die Wirkung dieses
Vorgangs auf das Geflige hingt zum einen von
dessen Stabilitit ab (Scherparameter), zum anderen
vom Ausmafl der vorhergehenden pedoturbaten
Lockerung.

Bis vor wenigen Jahrzehnten konnte eine Zu-
sammenpressung des Bodens im Verlauf landwirt-
schaftlicher Nutzung durch das Pfliigen vor jedem
Kulturbeginn behoben werden. Heute wirkt sich
die Last der Maschinen bis in Tiefen im Boden aus,
die durch die normale Bearbeitung durch Pflug
oder Kultivator nicht mehr erreicht werden. Tiefen
von 50cm und mehr sind nicht ungewdhnlich.
Kulturboden sind daher im Vergleich zu einer
Normalverdichtung alle iiberkomprimiert (vor-
verdichtet). Eine Quantifizierung dieser Vorver-
dichtung erfolgt aus dem Vergleich der horizont-
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spezifischen Vorbelastung (s. Abb. 6.3-4b) mit der
tiefenabhidngigen Zunahme der Driicke aus der
Bodenmasse (P, / (py-z- ).

Die Zeitspanne, die verstreichen muss, ehe der-
artige Uberkomprimierungen wieder verloren ge-
hen, ist von der Intensitit der Pedoturbation ab-
hingig. Sie kann unter ariden Bedingungen viele
Jahrzehnte betragen, wihrend unter humiden Klim-
abedingungen eine natiirliche Wiederauflockerung
des Bodens unterhalb der Pflugsohle u.a. aufgrund
der mit zunehmender Tiefe geringer werdenden
Austrocknung, verringerten Bio- und Cryoturbati-
on vernachldssigbar gering ist. (s.a. Abb. 6.3-13).

Inkulturnahme von bisher ungenutzten Boden
mit natiirlicher Vegetation fithrt zuerst fast immer
zu einer Verdichtung der oberflichennahen Zone,
weil sowohl Rodung als auch Erstumbruch von
Grasland mit zusitzlichen Belastungen durch Be-
fahren und Betreten verbunden sind. Das Ausmaf3
der entstehenden Verdichtung ist abhingig vom
Ausmafl der vorher vorliegenden Lockerung. In
Boden mit hoher Bioturbation (unter Wald) ist sie
grofSer als in solchen mit geringerer (Trockenstep-
pe). Durch das Befahren und Betreten werden diese
Boden aus einem der Normalverdichtung dhnlichen
Zustand in einen tiberverdichteten tiberfithrt. Dabei
werden vor allem grobe Sekundirporen zerstort,
weil die Mineralpartikel an deren Seiten weniger ab-
gestiitzt, bei Belastungen beweglicher sind als Parti-
kel im geschlossenem Verband (Abb. 6.3-11).

Bei feinkornigen Boden kann es bei Nisse zu ei-
ner Verschmierung (Verknetung) kommen, bei der
ebenfalls die Sekundirporen zerstort werden. Im
Gegensatz zum vorigen Fall gibt es hier jedoch eine
Homogenisierung bei weitgehend identischer Lage-
rungsdichte, aber keine zusitzliche Verdichtung.

Die Bearbeitung im Verlauf des routineméfligen
Pflanzenbaus (Ackerbau) besteht aus einem regel-
mafligen Wechsel von verdichtenden und lockern-
den Vorgiangen im Oberboden (Abb. 6.3-10), sowie
dem Brechen von Regenschlag- und Verschlam-
mungskrusten. Die Lockerungsmafinahmen (Pfli-
gen) sind teilweise erforderlich, weil die Zerkleine-
rungsgange (Eggen) ein bewegliches, daher lockeres
Material voraussetzen, teilweise weil bei Kultur- und
Erntearbeiten ein Zustand erreicht wird, der Saat-
einbringung und Keimung behindert.

Die starke Krustenbildung als Folge von Regen-
schlag auf einem zubereiteten Saatbett kann vermin-
dert werden, wenn die Bodenoberfliche abgedeckt
wird. Hierzu dienen sowohl Ernteriickstinde, zu-
satzlich aufgebrachte pflanzliche Substanz, aber auch
Folien oder sogar Fremdmaterial wie Sandschichten.
Diese Mafinahme wird als Mulchen bezeichnet.

Das Beweiden von Grasland fiihrt ebenso wie
das Befahren mit Maschinen zur Uberverdichtung
vor allem des Oberbodens. Da diese Belastung stets
nur engrdumig auftritt, kann der Boden zur Seite
ausweichen. Infolgedessen ist der Oberboden oft
stirker verdichtet als die Zonen darunter.

Meliorationen sind Mafinahmen, die auf lange
Sicht den Standort fiir eine bestimmte Nutzung ver-
bessern sollen. Dazu gehéren im Bereich physikali-
scher Mafinahmen: Rigolen, Tiefumbruch (=1 m),
Untergrundlockerung und vor allem bei zu nasser
und dazu noch verdichteter Standorte die Drinung.
Boden, die tiefer als 4 bzw. 5 dm rigolt oder umge-
brochen wurden, werden als Kultosole klassifiziert.
Meliorationen werden heute eher durchgefiihrt als
frither, weil die dazu notwendige Maschinenkraft
und -technik vorhanden ist. Das Gelingen einer
derartigen Mafinahme hingt jedoch ganz wesentlich
davon ab, wie weit bei der Durchfithrung selbst und
bei allen Folgemafinahmen die Gesetzmifigkeiten
des Zusammenhangs zwischen Lockerungszustand
in Abhingigkeit von Last, Bodentiefe, Wassergehalt
sowie die Folgen zusitzlicher Belastung, wie Kom-
primierung, Wasserdruckzunahme, Homogenisie-
rung bekannt sind und beachtet werden.

Ein spezielles Problem bilden Rekultivierungen
in Form von Schiittungen. Auch hier ist das Gelin-
gen einer angestrebten Nutzung von der Beachtung
der Belastungs- und Stabilitdtssituation abhingig.
Bei der Neuanlage muss ein Porensystem erzeugt
werden, das die klimabedingt anfallende Wasser-
menge schnell genug so im Bodenvolumen verteilt,
dass die durch Nésse hervorgerufene Stabilitits-
minderung nicht zu unerwiinschtem Zusammen-
sacken fihrt. Aulerdem muss festgelegt werden,
wie viel Wasservorrat im durchwurzelbaren Bereich
speicherbar sein muss, damit zu erwartende Tro-
ckenperioden nicht die Vegetation schadigen.

6.3.5 Beurteilung des Boden-
| gefiiges fiir den Pflanzenbau

Die Bedeutung des Bodengefiiges fiir den Pflanzen-
bau sowohl im Wurzelraum als auch Untergrund
ist seit langem bekannt und wurde bereits in dem
1837 erschienenen Buch ,Die Bodenkunde® von C.
SPRENGEL betont.

Im Wurzelraum beeinflusst das Gefiige die Poren-
grofenverteilung sowie die ungesittigte Wasserleitfd-
higkeit und damit die Wasserversorgung der Pflan-
zen. Eine Porengrofienverteilung mit einem mog-
lichst grofien Anteil an pflanzenverfiigbarem Wasser
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(nFK) ist fiir den kontinuierlichen Wasserbedarf der
Pflanzen um so wichtiger, je weniger regelmiflige
Niederschlige oder hochstehendes Grundwasser eine
gleichmiflige Wasserversorgung gewihrleisten.

Die Zuginglichkeit des Wassers im gesamten
Porenraum ist davon abhingig, wieweit die Wur-
zeln der Pflanzen beim Vordringen in den Boden
sauerstoffgefiillte Poren vorfinden. Deshalb ist die
Beurteilung eines Bodens als Pflanzenstandort vom
Anteil an mittleren Poren, und wegen der Durch-
liftung vom Anteil und Kontinuitdt der groben
Poren abhingig. Die Menge an feinen Poren, die
in Tonbdden einen groflen Anteil am Porenraum
einnehmen kann, ist fir die Wasserversorgung in
der Regel von geringer Bedeutung, weil das in ih-
nen enthaltene Wasser fiir die Wurzeln nicht ver-
fugbar ist. Die Aneignungsfahigkeit fir Wasser ist
jedoch nicht bei allen Pflanzen gleich, Halophyten
und Xerophyten sind wichtige Extreme. Bei jungen
Tonbdden mit unvollstindiger Schrumpfung (Nor-
malschrumpfungs- bzw. Normalverdichtungsast in
den Abb. 6.3-5 und 6.2-3) ist der Anteil an nicht
pflanzenverfiigbarem Wasser schwer abgrenzbar.

Die Bedeutung des Unterbodens gegeniiber
dem stirker durchwurzelten Oberboden liegt im
Hinblick auf das Geftige darin, dass die gesamte
Speicherkapazitit sich aus der volumenspezifischen,
also kornungs- und gefiigebedingten Komponente
und der fiir die Wurzeln zur Verfiigung stehenden
Tiefe ergibt (s. Kap.6.4). Geringmichtige Boden
auf wasserstauendem Untergrund (z. B. 30 cm Lss-
oder Geschiebelehm iiber Ton oder Festgestein)
sind daher ebenso ungiinstige Standorte wie auf
einem Untergrund, dessen Porengrofienverteilung
keinen nennenswerten Beitrag zur Wasserversor-
gung liefern kann (z.B. 30 cm Loss oder Geschie-
belehm iiber Kies, Grobsand oder grobkérnigem
Gesteinszersatz bzw. Bauschutt).

Wihrend im erstgenannten Fall aufler der ge-
ringen Speicherleistung im humiden mitteleuropai-
schen Klima auch die Stauwasserbildung ungiinstig
wirkt, ist im zweiten Fall in erster Linie die geringe
Speicherleistung nachteilig, die schon bei Trocken-
perioden von wenigen Tagen Diirreschiden entste-
hen lassen kann.

Vor diesem Hintergrund ist offensichtlich, dass
es kein optimales Bodengefiige fiir den Pflanzenbau
in seiner ganzen Vielfalt geben kann. Fiir jede Kul-
tur und die wihrend der Kulturdauer vorliegende
Wasserversorgungssituation ist vielmehr jeweils ein
anderes Bodengefiige optimal.

Ganz allgemein kann man zugrunde legen, dass
ein hoher Anteil an Grobporen um so wichtiger fiir
das Gedeihen von Kulturpflanzen ist, je haufiger

mit hohen Wassergehalten zu rechnen ist. Dies gilt
gleichermafien fiir Boden mit Grund- bzw. Stau-
wassereinfluss wie auch fiir regenreiche Klimazonen
und fiir kiinstliche Bewésserung in ariden Gebieten
oder im intensiv wirtschaftenden Gartenbau. Man-
gel an Grobporen bedeutet stets Luftmangel und
Nichtausnutzbarkeit des Wasserangebots.

Unter trockeneren Bedingungen, wenn die
Grobporen und ein Teil der Mittelporen stets luft-
gefiillt sind, ist die Beliiftung seltener der begren-
zende Faktor. Hier spielt die Grofle des Speichers
fir pflanzenverfiigbares Wasser die entscheidende
Rolle. Bdden mit hohem Anteil an Mittelporen sind
hier besonders geeignet.

Durch Kulturmafinahmen kann das Gefiige in
begrenztem Mafle beeinflusst werden. Im Rahmen
der normalen Bearbeitungsroutine muss im feuch-
ten Klima und bei feuchter topographischer Lage
auf Erhaltung eines grobporigen, somit lockeren
Zustands hingearbeitet werden. Wegen der Locker-
heit steht die Sorge vor Verdichtung und dem da-
mit einhergehenden Luftmangel im Vordergrund.
Eine Verschlimmung der Bodenoberfliche ist aus
dem gleichen Grunde gefiirchtet. Die Erhaltung der
kiinstlich hergestellten Aggregierung eines Saatbet-
tes ist hier entscheidend.

In trockenen Klimaten und trockenen topogra-
phischen Lagen ist umgekehrt die Erhaltung einer
hoheren Dichte des Bodens vorteilhaft. Lockerung
vermindert hier nicht nur die je Volumeneinheit
gespeicherte Wassermenge, sondern vor allem die
Nachlieferung zur Wurzel (s. Kap. 6.4.3.2). Dies gilt
vor allem bei grofiflichigem Pflanzenbau in ariden
Gebieten, weil die Bediirfnisse der Saattechnik und
der Wasserversorgung des Keimlings gegenldufig
sind. Allerdings muss auch beriicksichtigt werden,
dass durch eine lockere Struktur aufgrund der ka-
pillaren Unterbrechung besonders im Ubergangsbe-
reich zur Atmosphére die unproduktive Vedunstung
deutlich verringert und damit fiir die Pflanze mehr
Wasser zur Verfigung steht.

Wegen der Unsicherheit der Witterung, und so-
mit des natiirlichen Wassernachschubs wéhrend
einer Kulturdauer, muss sich das kulturtechnisch
angestrebte Gefiige an der wahrscheinlichsten Was-
serhaushaltssituation orientieren. Je sicherer Wasser-
zufuhr und -abfuhr auf einer Kulturfliche beherrscht
werden, desto genauer ldsst sich das Bodengefiige
den Kulturbediirfnissen anpassen. Eine-Ausnahme-
situation liegt in dieser Hinsicht in Gewéchshédusern
vor, in denen der Boden durch die Wahl der Subs-
trate (Steinwolle, Bldhton, Kiesbeet aus Quarz oder
Bims) den Bedingungen der vorgesehenen Wasser-
versorgung angepasst werden kann.
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In der Natur liegt ein Gefiige, das beiden For-
derungen weitgehend gerecht wird - geniigend
Grobporen fiir ausreichende Beliiftung in Zeiten
des Wasseriiberschusses, genitigend Mittelporen
zur Erhaltung eines groflen Wasservorrats —, am
haufigsten in Lossboden vor, wenn sie ausreichend
stabile Sekundérporen enthalten. Das ist vor allem
in Schwarzerden aus Loss der Fall und ist einer der
wesentlichen Griinde fiir die hohen Bodenzahlen
dieser Béden (90 bis iiber 100 in der Reichsboden-
schitzung). Weltweit gesehen sind die Lossboden
aus diesem Grund am haufigsten unter den frucht-
barsten Boden jeder Landschaft zu finden.

1 6.4 Bodenwasser

Unter natiirlichen Bedingungen enthilt jeder Bo-
den stets Wasser. Im ,lufttrockenen’ Zustand, d.h. im
Gleichgewicht mit geringer Luftfeuchtigkeit, kann die-
se Wassermenge sehr gering sein. Das Bodenwasser
wird durch Trocknen fiir 16 h bei 105 °C entfernt, wo-
bei dieser Zustand per Konvention ofentrocken be-
deutet. Folglich wird als Wassergehalt (Masse-% oder
Vol-%), d.h. als prozentualer Anteil am Boden der
Wasseranteil definiert, der bis zu dieser Temperatur
aus dem Boden entfernt werden kann. Wasseranteile,
die erst bei hoheren Temperaturen entfernt werden,
rechnet man nicht zum Bodenwasser. Sie gehoren
zum Konstitutions- bzw. Kristallwasser der festen Bo-
denpartikel. In der Mineralogie beruht sogar die Cha-
rakterisierung der Tonminerale bei der Differential-
Thermo-Analytik (DTA) auf der Temperaturerniedri-
gung in charakteristischen Temperaturbereichen, die
aus dem Verdampfen dieses Kristallwassers folgt.

Das Bodenwasser wird iiber die Niederschlige,
das Grundwasser und in geringem Maf3e iiber Kon-
densation aus der Atmosphire erginzt. Es enthilt
stets geloste Salze und Gase in wechselnden Antei-
len und Zusammensetzungen.

Wird durch Niederschlige mehr Wasser ange-
liefert, als der Boden aufnehmen und weiterleiten
kann, so flie8t der Uberschuss als Oberflichenwas-
ser ab. Dieser Anteil ist um so grofSer, je intensiver
die Niederschldge sind, je grofler die Neigung der
Bodenoberfliche ist und je langsamer die Nieder-
schldge vom Boden aufgenommen werden kénnen.
Er ist daher bei ton- und schluffreichen Béden
meist hoher als bei sandreichen, bei verdichteten
Boden hoher als bei nicht verdichteten. Besonders
grofd ist dieser Anteil, wenn der Boden bereits weit-
gehend mit Wasser gesittigt ist. Das Oberflichen-
wasser ist eine der wesentlichen Ursachen der Erosi-

on (s. Kap. 10.7.1). Wenn das Wasser den gesamten
Porenraum erfiillt, bezeichnet man diesen Zustand
als wassergesittigt.

6.4.1 Einteilung - Bindungs-
| arten

Das Wasser in den Poren des Bodens ist im Ver-
gleich mit demjenigen in einem offenen Gewisser
nur teilweise frei beweglich. Ein Teil unterliegt viel-
mehr Bindungen durch Eigenschaften der festen
Phase - der Bodenmatrix. Da die Art der Bindung
das Verhalten bestimmter Wasseranteile beeinflusst,
wird das Bodenwasser oft nach der Art dieser Bin-
dungen unterteilt.

Das durch Niederschlige dem Boden zugefiihr-
te Wasser wird zum Teil in den Poren gegen die
Einwirkung der Schwerkraft festgehalten (s. Feld-
kapazitit, Kap. 6.4.5.1 a), zum Teil als Sickerwasser
in tiefere Zonen verlagert. Hierbei wird im Boden
bereits vorhandenes Wasser durch das Sickerwasser
verdriangt und damit selbst zum Sickerwasser. Das
im Boden verbleibende Wasser wird als Haftwasser
oder auch Bodenfeuchte bezeichnet.

6.4.1.1 Grund- und Stauwasser

Als Grund- oder Stauwasser werden jene Anteile
des Bodenwassers bezeichnet, die nicht durch Bin-
dungen an der Bodenmatrix festgehalten werden
und infolgedessen in Griben oder Bohrlocher frei
hineinflieSen. Diese Wasseranteile werden daher
auch als freies Wasser bezeichnet.

Grund- und Stauwasserkorper bilden sich tiber
Schichten mit geringer Wasserleitfihigkeit wie z. B.
Tonen. Von Grundwasser wird gesprochen, wenn
das Wasservorkommen das ganze Jahr tiber vorhan-
den ist; von Stauwasser, wenn das Wasservorkom-
men nur zu einem Teil des Jahres - oft im Frithjahr,
oder nach entsprechenden Starkniederschldgen tiber
z. B. verdichteten Zonen - auftritt.

Grund- und Stauwasser werden nach oben durch
die Grundwasseroberfliche (GWO) bzw. Stauwas-
seroberfliche abgeschlossen. Sie ist definiert als die
Fliche im Boden, deren Wasserdruck dem mittle-
ren Druck der Atmosphire gleicht. Damit wird auch
deutlich, dass nicht gleicher Wassergehalt im Boden,
sondern nur der Spannungszustand (namlich 0 hPa)
zur Definition der GWO herangezogen werden kann.

Befindet sich das Grundwasser im hydraulischen
Gleichgewicht, so ist die Grundwasseroberfliche
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durch den Grundwasserspiegel gekennzeichnet, der
sich in einem Wasserstandsrohr einstellt (= phreati-
sche Oberfliche, von gr. phrear: Brunnen). Erfolgt
aber ein fortlaufender Wassernachschub im Profil
von oben, so steht der Grundwasserspiegel tiefer als
die Grundwasseroberfliche. Ist der Druck unterhalb
der Grundwasseroberfliche dagegen hoher als dem
Gleichgewicht entspricht, so liegt der Grundwasser-
spiegel hoher als die Grundwasseroberfliche (= ar-
tesischer Druck, artesisches Wasser). Die Grund-
wasseroberfldche verlduft nur sehr selten horizontal
und zeigt damit an, dass das Wasser meistens in
- wenn auch sehr langsamer - Bewegung ist.

6.4.1.2 Adsorptions- und Kapillar-
wasser

Die Bindung des Wassers, das gegen den Einfluss
der Schwerkraft im Boden verbleibt, beruht auf der
Wirkung verschiedener Krifte zwischen den fes-
ten Bodenteilchen und den Wassermolekiilen sowie
zwischen den Wassermolekiilen selbst. Nach der Art
dieser Krifte kann man das Bodenwasser in Ad-
sorptions- und Kapillarwasser unterteilen.

a) Adsorptionswasser
Unter diesen Begriff fasst man meist das Wasser
zusammen, das unter der Wirkung von Adsorpti-
onskriften (im engeren Sinne) und osmotischen
Kriften steht. Es umbhiillt die feste Oberfliche der
Teilchen, ohne dass Menisken gebildet werden.
Adsorptionskrifte zwischen der Festsubstanz
und den Wassermolekiilen umfassen (a) die Van-
der-Waals-Krifte, die nur iiber kurze Entfernun-
gen wirken, und die H-Bindungen zwischen den
Sauerstoffatomen der festen Oberfliche und den
Wassermolekiilen sowie (b) die Krifte unter der
Einwirkung des elektrostatischen Feldes, vor allem

der Gegenionen, in geringerem MafSe auch der ge-
ladenen festen Oberfliche, die tiber lingere Entfer-
nungen wirken. In diesem Feld werden die Wasser-
dipole ausgerichtet und angezogen. Die Bindung
zwischen den adsorbierten Wassermolekiilen erfolgt
tiber H-Briicken.

Aus Abb. 6.4-1 ist ersichtlich, dass die Menge des
Adsorptionswassers in Boden mit steigendem relati-
vem Wasserdampfdruck der Luft zunimmt. AufSer-
dem zeigt die Abbildung, dass auch lufttrockene’
Boden stets noch Wasser enthalten, und zwar um
so mehr, je hoher der relative Wasserdampfdruck
der umgebenden Luft ist. Boden, die weniger Was-
ser enthalten als diesem Gleichgewicht entspricht,
nehmen Wasser aus der Luft auf. Sie sind daher in
diesem Bereich hygroskopisch, und das aufgenom-
mene Adsorptionswasser wird als hygroskopisches
Wasser bezeichnet.

Aufler mit dem Wasserdampfdruck steigt der
Wassergehalt mit abnehmender Korngrof3e und da-
mit mit steigender spezifischer Oberfliche der fes-
ten Teilchen. Auch die Reihenfolge im Wassergehalt
einiger Tonminerale bei gleichem Wasserdampf-
druck beruht auf deren unterschiedlicher spezifi-
scher Oberfliche (s. Kap. 2.2.4 und Abb. 6.4-1).

Die innersten Molekularschichten des Ad-
sorptionswassers sind an den Mineraloberflichen
sehr fest gebunden. Fiir die erste monomoleku-
lare Schicht wird z.B. eine Bindungskraft von ca.
600 MPa angegeben. Zu den folgenden Schichten
hin nimmt die Bindungskraft sehr schnell ab. Die
Dicke dieser Schicht betragt etwa 1 nm. Die hohe
Bindungsenergie macht sich u.a. dadurch bemerk-
bar, dass bei Befeuchten ofentrockener, feinkorniger
Bodenproben die Temperatur ansteigt. Das wird
durch die kinetische Energie der Wassermolekiile
verursacht, die bei der Adsorption frei wird. Solche
Temperaturanstiege werden in trockenen Tonboden
auch vor Befeuchtungsfronten gemessen.

Abb. 6.4-1 Wassergehalt
von (a) Kornfraktionen eines
Bodens (KURON 1930) und
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(b) Tonmineralen (ORCHISTON
1953) in Abhangigkeit vom
relativen Dampfdruck der Luft.
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Das adsorbierte Wasser hat im Vergleich zu frei-
em Wasser z. T. andersartige Eigenschaften, die mit
der Beweglichkeit der Wassermolekiile und mit ih-
rer Anordnung zusammenhingen. So erfolgt z.B.
mit der Abnahme des Wassergehalts im Boden ein
Anstieg der Dichte (bis auf das 1,5-fache) und der
Viskositdt, wihrend Wirmekapazitit und Gefrier-
punkt abnehmen. Das Adsorptionswasser wird ge-
legentlich auch als ,osmotisches Wasser* bezeichnet,
weil man den Adsorptionsvorgang analog zu der
Riick-Diffusionshemmung sehen kann, die bei der
Osmose die Anreicherung des Wassers im Bereich
hoherer Salzkonzentration erzwingt.

b) Kapillarwasser

Bringt man einen ofentrockenen Boden mit Was-
serdampf ins Gleichgewicht, so wird nicht nur Ad-
sorptionswasser angelagert, sondern es bilden sich
bereits bei der Adsorption einiger Wasserschichten
an der Beriithrungsstelle der festen Teilchen stark
gekriimmte Menisken aus. Sie umschlieflen die Be-
rithrungsstelle ringférmig und vergroéflern sich mit
steigender Wasseranlagerung. Verursacht wird die-
se Bildung von Kapillarwasser durch die Tendenz
der Grenzfliche zwischen Wasser und Luft, sich
zu verkleinern, weil hierdurch wegen der hohen
Grenzflichenspannung von Wasser gegeniiber Luft
ein energiedrmerer Zustand erreicht wird (=Ka-
pillarkondensation, s. Kap. 6.2.3). Die Bildung der
Menisken beruht auf dem Zusammenwirken von
Adhiésionskriften zwischen der festen Oberfliche
und auflerdem auf Kohdsionskriften zwischen den
Wassermolekiilen unter Bildung von Wasserstoff-
briicken.

Das auf diese Weise gebundene Wasser hat ge-
geniiber freiem Wasser eine hohere Oberflichen-
spannung und damit niedrigeren Dampfdruck, wie
das Wasser in kreisfSrmigen Kapillaren. Es wird
daher auch als Kapillarwasser bezeichnet, ob-
wohl die Hohlrdume in Boden nur ausnahmsweise
kreisformig ausgebildet sind (Kap.6.1.6). Je kleiner
der Durchmesser dieser kapillaren Hohlrdume ist
(s. auch Tab.6.4-1), um so stirker ist die Bindung
des Wassers, um so mehr Energie muss also zur
Freisetzung dieser Wasseranteile aufgewandt werden,
und um so geringer ist daher der Wasserdampfdruck.

Bei jedem Wassergehalt bildet sich ein Gleichgewicht
zwischen der Dicke der Adsorptionswasserfilme und
der Kriimmung derjenigen Menisken, tiber denen die
gleichen relativen Wasserdampfdriicke herrschen.

Der iiberwiegende Teil des Bodenwassers unter-
liegt sowohl Adsorptions- als auch Kapillarkriften.
Je hoher der Wassergehalt eines Bodens ist, um so
mehr tberwiegt die kapillare Bindung gegentiber
der adsorptiven Bindung und umgekehrt.

Der gleiche Mechanismus, der zur Kapillarkon-
densation fithrt, verursacht auch den Aufstieg von
Menisken in Kapillaren. Auch hier handelt es sich
um das Bestreben des Wassers, die Oberfldche ge-
gen Luft zu verkleinern. Da dies am wirkungs-
vollsten geschieht, wenn Poren mit relativ grof3er
Oberfliche bei kleinem Volumen mit Wasser gefiillt
werden, steigt das Wasser in den engsten Poren am
hochsten und in Poren mit unregelméfliger Form
hoher als in ideal kreisférmigen.

6.4.1.3 Bestimmung des Wasser-
gehalts

Bestimmt man den Wassergehalt nach der wich-
tigsten Methode, wigt man die Bodenproben vor
und nach der Trocknung bei 105°C. Die Wahl die-
ser Trocknungstemperatur ist konventionell. Man
geht davon aus, dass der Masseverlust, der bei dieser
Temperatur erzielt wird, durch das Austreiben von
Wasser entsteht, das nicht zu den Strukturen leicht
zerstorbarer Minerale oder organischer Verbindun-
gen gehort (Konstitutionswasser). Fiir Spezialfille
werden niedrigere Temperaturen vorgeschlagen (z.B.
65°C fur organische Boden). Diese gravimetrische
Wassergehaltsbestimmung setzt Probenentnahmen
voraus und ist somit nicht zerstdrungsfrei. Aus die-
sem Grund, und weil die Bestimmung im Labor
ausgefiihrt werden muss, eignet sich diese Arbeits-
weise nicht fiir fortlaufende Registrierung von Was-
sergehaltsanderungen in Boden im Freiland. Hierfiir
werden haufig indirekte Methoden angewendet, die
den Einbau von Messfiihlern in den Boden und da-
mit laufende Messungen ermaoglichen.

Bei diesen Methoden wird die Tatsache ausgenutzt,
dass die Weitergabe von Impulsen verschiedenster

Tab. 6.4-1 Wasserdampfdruck p/p, in Abhangigkeit vom Porendurchmesser (n. L. PALLMANN) und pF-Wert.

Poren-g (um):  0,0024 0,0096 0,024 0,125 0,22 0,56 5,6 12,5
P/ Py 0,4 0,8 0,9 0,98 0,987 0,995 0,9995 0,9998
pF: 6,10 5,49 5,12 4,45 4,20 3,8 2,8 2,45
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Art (z.B. elektrische Spannung, Wirme, Neutronen-
diffusion) im Boden im Wesentlichen vom Wasser-
gehalt abhéngt. Man kann diese Gesetzmafligkeiten
dazu benutzen, die Weitergabe oder das Abklingen
eines Signals gegen den Wassergehalt zu eichen. Als
Eichung wird dabei der gravimetrische Wassergehalt
(g Wasser pro g Boden) herangezogen und bei Bedarf
durch Multiplikation mit der Lagerungsdichte ¢, auf
die Volumenbasis (cm® Wasser pro cm® Boden) um-
gerechnet. Viele dieser Methoden sind auf bestimmte
Wassergehaltsbereiche beschrankt oder in der An-
wendung an hohe sicherheitstechnische Anforderun-
gen gebunden. Daher wird seit einiger Zeit nur noch
auf die Time-Domain-Reflectometrie (TDR-Methode)
zuriickgegriffen, die viele dieser Nachteile nicht auf-
weist. Sie beruht darauf, dass die Reflexion eines
elektrischen Pulses (Spannungsstof8) vom Ende einer
Metallsonde von dem umgebenden Medium um so
starker verzogert wird, je hoher dessen Dielektrizi-
tatszahl (DEZ) ist. Wasser hat eine weitaus hohere
DEZ (=80) als die anderen Bodenbestandteile (< 5)
und aufSerdem besteht zwischen dem absolut trocke-
nen Boden (DEZ=3) und dem reinen Wasser eine
lineare Beziehung. Deswegen sind Unterschiede und
Veranderungen des volumetrischen Wassergehaltes
direkt erfassbar, indem die Reflexionsgeschwindig-
keit des elektrischen Pulses in dem Sensor gedndert
wird.

Der volumetrische Wassergehalt eines Tiefenbe-
reichs in einem Boden kann wie ein Niederschlag
flichenunabhingig durch die Hohe einer Wasser-
sdule (WS) ausgedriickt werden. Bei einem Wasser-
gehalt von 0,26 cm® - cm™ ergibt dies fiir ein Boden-
paket von 1 m Méchtigkeit 260 mm Wasser.

6.4.2 Intensitat der Wasser-
| bindung

Die beschriebenen Krifte, die von der festen Phase
im Boden ausgehen, bewirken zusammen mit ande-
ren, von auflen einwirkenden die Bewegungen des
Wassers im Boden und beeinflussen seine Aufnehm-
barkeit fiir Pflanzen. Sie sind daher sowohl boden-
kundlich als auch 6kologisch von grofSer Bedeutung.
Allerdings sind sie durch ihre im vorigen Abschnitt
beschriebenen Ursachen noch nicht ausreichend
gekennzeichnet; es fehlen vielmehr Angaben {iber
Grofle, Richtung und Ansatzpunkte. Diese sind je-
doch in einem so heterogenen System wie einem
Boden sehr verschieden und zudem wechselnd, so
dass sie schwer zu definieren und daher auch kaum
zu addieren sind. Deshalb ist es in der Bodenkun-

de iiblich, anstelle der Krifte selbst die Arbeit zu
betrachten, die sie verrichten kénnen, oder — noch
héufiger - die Arbeitsfihigkeit, das Potenzial.

6.4.2.1 Potenziale

In der Bodenkunde prigte E. BUCKINGHAM (1907)
als erster den Begriff des Potenzials beim Studium
der Bindung des Wassers im Boden. Das Potenzial
ist hierbei definiert als die Arbeit, die notwendig
ist, um eine Einheitsmenge (Volumen, Masse oder
Gewicht) Wasser von einem gegebenen Punkt ei-
nes Kraftfeldes zu einem Bezugspunkt zu trans-
portieren. Diese Arbeit entspricht derjenigen, die
notwendig ist, um die Mengeneinheit Wasser von
einer freien Wasserfliche auf eine bestimmte Hohe
in einer Pore (Kapillare) zu heben oder in dieser der
Bodenmatrix zu entziehen.

Wendet man das Potenzialkonzept auf das Bo-
denwasser an, so lassen sich alle Bewegungsvorgén-
ge wie die Infiltration (d.h. die Versickerung), die
Drinung (= Ableitung von Bodenwasser aus groben
Poren tiber kiinstliche geschaffene Rohrleitungen)
und der kapillare Aufstieg (= Wasseraufstieg in den
Poren entgegen der Schwerkraft) auf einen Nenner
bringen. Immer bewegt sich das Wasser von Stellen
hoheren Potenzials (= hoherer potenzieller Energie)
zu solchen niedrigeren Potenzials, weil bei diesem
Vorgang Energie frei wird. Diese Bewegung halt
so lange an, bis an allen Stellen das Gesamtpoten-
zial den gleichen Wert aufweist. Das Potenzial des
Bodenwassers (y) wird durch die folgende Formel
beschrieben:

y=m-b-h (Gl. 6.4.1)

Hierbei ist m die Masse des Wassers, b die Beschleu-
nigung (im Freiland stets die Erdbeschleunigung)
und & die Hohe tber einer freien Wasserflache als Be-
zugsniveau (im Freiland die Grundwasseroberfliche).

Das Potenzial kann auf die Masseeinheit des
Wassers bezogen werden, und man erhilt:

y=b-h (Gl. 6.4.2)
Wiahlt man das Volumen als Bezugseinheit, so erhalt
y die Dimension eines Drucks (p = Dichte):

v=p-b-h (Gl. 6.4.3)

Meist wihlt man aber das Gewicht des Wassers (im
Kraftfeld der Erde = m - b) als Bezugsgrofle, so dass
y die Dimension einer Linge (cm Wassersaule, hPa)
annimmt:

y=h. (Gl 6.4.4)
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a) Gesamtpotenzial (v)

Das Gesamtpotenzial ist definitionsgemafl die
Summe aller Teilpotenziale, die durch die ver-
schiedenen, im Boden auftretenden Krifte her-
vorgerufen werden. Bezugspunkt im Sinne der im
vorigen Abschnitt gegebenen Definition ist eine
freie Wasserfliche, die unter atmosphirischem
Druck steht, deren Wasser die gleiche Tempera-
tur hat und die die gleichen gelosten Stoffe in
der gleichen Konzentration wie das Bodenwasser
enthalt.

In vielen Féllen ist es schwierig, das Gesamtpo-
tenzial direkt zu messen, weil die verfiigbaren Mess-
gerite nur wechselnde Gruppierungen von Teilpo-
tenzialen anzeigen. Es ist deshalb notwendig zu
erkennen, welche Teilpotenziale bei einer Messung
jeweils erfasst werden, um beurteilen zu konnen,
wie gut die Anndherung an das Gesamtpotenzial ist.
Am héufigsten werden die folgenden Aufteilungen
vorgenommen:

V=Y, ¥t ¥+ Y,
Die hier angegebenen Teilpotenziale sowie verschie-

dene hiufig verwendete Gruppierungen werden in
den nichsten Abschnitten beschrieben.

(Gl 6.4.5)

b) Gravitationspotenzial (v,)

Das Bodenwasser steht stets unter dem Einfluss des
Gravitationsfeldes der Erde. Daher kann ein Gra-
vitationspotenzial definiert werden. Es entspricht
der Arbeit, die aufgewendet werden muss, um eine
bestimmte Menge Wasser (ausgedriickt in Masse-,
Volumen- oder Gewichtseinheit) von einem Be-
zugsniveau auf eine bestimmte Hohe anzuheben.
Wird das Gewicht als Bezugseinheit verwendet, so
erscheint das Gravitationspotenzial als die Ortshohe
(2). Deshalb wird auch gelegentlich von einem geo-
datischen Potenzial gesprochen.

Das Bezugsniveau fiir das Gesamtpotenzial wird
stets so gewdhlt, dass das Gravitationspotenzial ein
positives Vorzeichen erhilt. An der Wasseroberfli-
che ist y, = 0 und weist mit zunehmendem Abstand
nach oben positivere Werte auf.

¢) Matrixpotenzial (v, )

Das Matrixpotenzial, frither auch Kapillarpotenzial
genannt, ist ein Mafd fiir den Einfluss der Matrix.
Es umschliefit alle durch die Matrix auf das Wasser
ausgeiibten Einwirkungen. Je weniger Wasser ein
Boden enthilt, desto stirker halten die matrixbe-
dingten Krifte es fest, desto schwerer ist es also
dem Boden zu entziehen. Im energetischen Gleich-
gewichtszustand, d.h. wenn das Wasser im Boden
in Ruhe ist und keine Wasserbewegung stattfindet,

ist das Wasser um so stirker an die Matrix gebun-
den, je grofler der Abstand von der als Bezugsebe-
ne angenommenen Grundwasseroberfliche ist. Da
die Auswirkung dieses Potenzials auf das Wasser
dem des Gravitationspotenzials entgegengesetzt ist,
kommt ihm ein negatives Vorzeichen zu. Hiufig
wird es auch als negativer hydrostatischer Druck
(=negativer Porenwasserdruck, s. 6.3.2.3) definiert.

Bei abnehmendem Wassergehalt sinkt folglich
das Potenzial und damit wird der Wert des Ma-
trixpotenzial negativer. Ebenso wie das Gesamt-
potenzial kann man auch fiir das Matrixpotenzial
verschiedene Bezugsgrofien wiahlen, am haufigsten
wird das Volumen oder das Gewicht des Wassers
herangezogen. Im deutschsprachigen Raum wird
anstelle des Begriffes: Matrixpotenzial hiufig auch
der der Wasserspannung verwendet. Hierunter ver-
steht man den Betrag des Matrixpotenzials. Damit
wird der Wert der Wasserspannung mit zunehmen-
der Austrocknung grofier, weil das Matrixpotenzial
negativer wird.

d) Weitere Teilpotenziale

Da im Boden niemals reines Wasser vorliegt, wird
das Gesamtpotenzial stets durch das osmotische Po-
tenzial () oder Losungspotenzial mit beeinflusst.
Der Anteil dieses Potenzials am Gesamtpotenzial
ist von der Menge der gelosten Salze abhingig und
daher in den Boden arider Gebiete, aber auch in
den Salzmarschen der Seekiisten oft von erhebli-
cher Bedeutung. Salzkonzentrationen in Salzboden
(Solonchake) konnen zu Wasseranreicherung in der
Salzzone auf Kosten der angrenzenden Zone fiihren.
Dieses Potenzial entspricht der Arbeit, die verrichtet
werden muss, um eine Einheitsmenge Wasser durch
eine semipermeable Membran aus der Bodenlosung
zu ziehen.

Ein Gaspotenzial (y,) muss berticksichtigt wer-
den, wenn der Luftdruck im Boden nicht mit dem
an der Ebene, die als Bezugsniveau gewihlt wurde,
iibereinstimmt.

Wenn das freie Wasser, das nicht dem Matrixpo-
tenzial unterliegt, in das Potenzialkonzept einbezo-
gen werden soll, dann wird ihm ein Druckpoten-
zial oder piezometrisches Potenzial (y; oder y,)
zugeordnet. Die Indices h bzw. p weisen auf den
Sachverhalt hin, dass der energetische Status als
Hohe unter der Grundwasseroberfliche oder als
freier Wasserdruck gemessen wird (z. B. mit einem
Piezometer).

Je nach den Messbedingungen und den im Bo-
den vorkommenden Verhiltnissen kénnen aufler
den hier beschriebenen auch noch einige andere
Teilpotenziale bei Messungen erfasst werden.
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e) Kombination von Teilpotenzialen

Die Bestimmung des Gesamtpotenzials ist {iber den
gesamten in Boden auftretenden Bereich erst seit
wenigen Jahren moglich und iiberdies umstandlich.
Deswegen wird oft als Anndherung das hydrauli-
sche Potenzial (y,,) angegeben, das als Summe der
am einfachsten bestimmbaren Teilpotenziale defi-
niert ist:

Vi = Vi, (oder yy) + ... (+ y,)

Hierbei wird v, fiir Punkte oberhalb, y, fiir Punkte
unterhalb der GWO eingesetzt. y, wird meistens
nicht berticksichtigt. Zur Quantifizierung der Flief3-
richtung und auch des Stromungsdruckes wird das
hydraulische Potenzial (y;,) anhand von Messwer-
ten der Matrixpotenziale in verschiedenen Tiefen
iber die Zeit berechnet.

Andere Kombinationen von Teilpotenzialen er-
geben sich z.B. aus den Eigenschaften der Mess-
oder Bestimmungsgerite bzw. aus dem Ziel der
Untersuchung.

Die Verfiigbarkeit des Wassers fiir die Pflan-
ze wird durch eine besondere Kombination der
Teilpotenziale erfasst, die als Wasserpotenzial (v, )
bezeichnet wird:

Vo= Vo TV, (+ 1)
Wie im Fall des hydraulischen Potenzials wird y,
meistens nicht berticksichtigt.

(Gl 6.4.6)

(Gl 6.4.7)

f) Bestimmung der Potenziale

Das Gesamtpotenzial des Bodenwassers kann tiber
den relativen Wasserdampfdruck bestimmt werden.
Da die Dampfdruckunterschiede gegeniiber einer
freien Wasserfliche bei wenig negativen Matrix-
potenzialen zundchst nur wenige Zehntelprozent
betragen, ist die Messung aufwendig. Es werden
psychometrische Methoden verwendet (vgl. Hygro-
skopizitit, Kap. 6.4.5.1 c).

Einfacher ist die Bestimmung des Matrixpo-
tenzials, die mit Tensiometern durchgefiihrt wird
(Abb. 6.4-2).

Diese bestehen aus einer keramischen (pordsen)
Zelle, die mit einem Manometer in Form einer
einfachen hingenden Wassersdule, einer sehr viel
kiirzeren Quecksilbersiule oder aber einem elek-
tronischen Messsensor in Verbindung steht. Die
Zelle und der freie Raum zum Sensor (Manome-
ter oder Wassersdule) sind mit Wasser gefiillt. Der
Nullpunkt der Ablesevorrichtung ist gegeben, wenn
per Konvention die Tensiometerzelle sich zur Halfte
unter der Wasserfliche und die obere in der Luft
befindet. Je trockener der Boden ist, um so mehr
gerit das in dem Tensiometer vorhandene Wasser

Wasserstandsrohr \

Wasser-
manometer

‘-'p'orése;/:
’_Zellen- I I P T

‘I-Bodeh. T

g P ety & ekl e

Abb. 6.4-2 Tensiometer (links: Wassermanometer,
rechts: Hg-Manometer) und Wasserstandsrohr (Pie-
zometer). Alle Anzeigen im hydrostatischen Gleichge-
wicht (y,=0).

unter einen Sog, der als negativer Druck abgele-
sen werden kann. Tensiometer erfassen das Mat-
rixpotenzial, je nach der Bauart des Manometers
gelegentlich auch ein vorhandenes pneumatisches
Potenzial. Die Anzeige erfolgt in cm Wassersiule
(WS) oder in hPa, der Messbereich geht dann nur
bis ca. — 800 hPa.

Das Matrixpotenzial v (bzw. die Wasserspan-
nung), ausgedriickt in cm WS oder hPa, entspricht
im Falle des Gleichgewichts der Entfernung zum
freien Wasserspiegel, bzw. der Entfernung zur
GWO, die im Wasserstandsrohr (Piezometerrohr)
sichtbar ist. Im Fall der oberirdischen Anzeige mit
einer Hg-Sdule gilt:

hy (e WS) = by [(pyy,/ )~ 1]~ hy (Gl 6.48)

Gerit

wobei alle H6hen (h) in cm gemessen sind (Symbo-
le s. Abb. 6.4-2).

Zur Bestimmung im Bereich <-1000hPa eig-
nen sich Gipsblock-Elektroden. Hiermit wird das
Wasserpotenzial (y,) gemessen, wobei aber eine
bodenspezifische Eichkurve erstellt werden muss.
In gleicher Weise arbeiten auch die auf osmotischen
Prozessen basierenden neueren Tensiometer sowie
entsprechende mit Polymeren gefiillte keramische
Kerzen, die im Extremfall bis pF4 eingesetzt wer-
den konnen.
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6.4.2.2 Potenzialgleichgewicht

Stellt man einen mit trockenem Boden gefiillten,
oben mit einem Verdunstungsschutz abgedeckten
Zylinder ins Wasser, so fliefSt das Wasser in den Bo-
den hinein. Nach einiger Zeit stellt sich ein Gleich-
gewicht ein, das durch eine Abnahme des Wasserge-
halts nach oben gekennzeichnet ist (Abb. 6.4-3).

Im Gleichgewicht ist das hydraulische Poten-
zial (y; =, +v,) an allen Stellen der Bodensiule
gleich. Wihlt man als Bezugspunkt fiir y,; die Hohe
des Wasserspiegels und setzt hier y,, =0, so herrscht
im Gleichgewicht auch in der ganzen Bodensiule
der Zustand y; =0.

Um ein Gleichgewicht an allen Stellen der Bo-
denséule zu erreichen, miissen mithin das Matrix-
potenzial (v, ) und das Gravitationspotenzial (y,)
betragsmaflig gleich sein.

Dies ist in Abb.6.4-3 durch die beiden schrig
verlaufenden Geraden dargestellt, deren Neigung von
der Wahl des Koordinatenmafistabs abhangt. Der
Verlauf der Potenziallinien (v, und v,) ist im Gleich-
gewichtszustand gradlinig. Gleichzeitig stellt sich
eine Wassergehaltsverteilung ein (Abb. 6.4-3, rechts),
deren Verlauf in Abhéngigkeit vom Abstand von der
GWO bodentypisch und in der Regel nicht linear ist.

Wird das Gleichgewicht gestort, indem z. B. Was-
ser an der Oberfliche verdunstet, so sinkt dort das
Matrixpotenzial, es erreicht stirker negative Zah-

lenwerte. Da sich jedoch das Gravitationspotenzial
nicht verandert, sinkt das hydraulische Potenzial bei
konstantem Grundwasserspiegel ebenfalls und wird
bis hinunter zur GWO zu y; <0. Die Folge ist eine
Wasserbewegung in Richtung auf das niedrigere hy-
draulische Potenzial, also von unten nach oben.

Kommt dagegen von oben Wasser hinzu, im
Freiland z.B. durch Regen, so findet die umge-
kehrte Wasserbewegung statt. Auch hier bleibt das
Gravitationspotenzial unverdndert, das Matrixpo-
tenzial in der Bodenschicht oberhalb des Grund-
wassers wird weniger negativ. Es steigt dabei umso
weiter an, je weiter entfernt von der freien Grund-
wasserfliache sich die entsprechende Bodenschicht
befindet. Folglich wird insgesamt y,, >0, wodurch
eine ausgleichende Abwirtsbewegung des Wassers
erzwungen wird.

6.4.2.3 Beziehung zwischen Matrix-
potenzial und Wassergehalt

Die Wassermenge, die bei einem bestimmten Mat-
rixpotenzial an einem Ort in einem Boden vorliegt,
ist vom Porenvolumen und von der Porengrofien-
verteilung abhéngig. Der Verlauf der Beziehung
zwischen Wassergehalt und Matrixpotenzial bzw.
Wasserspannung ist daher fiir jeden Horizont und
jede Schicht charakteristisch. Er wird als Matrix-
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Abb. 6.4-3 Hydraulisches Potenzial, Matrixpotenzial, Gravitationspotenzial und Wassergehalt in einer homogenen
Bodensaule im Gleichgewicht (--), bei Versickerung (- - - -) und kapillarem Aufstieg (- - - -).
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potenzial-/Wassergehaltskurve (oder kurz Matrix-
potenzialkurve), pF-Kurve oder Bodenwassercha-
rakteristik bezeichnet und ist eine Grundgrofle fiir
jegliche Berechnungen von Wasserbewegungen und
andere Groflen des Wasserhaushalts. Der pF-Wert
entspricht dem logarithmierten Wert des Betrages
des Matrixpotenzials (pF =log cm WS, hPa).

Die Matrixpotenzial-/Wassergehaltskurven fiir
drei Boden unterschiedlicher Koérnung sind in
Abb. 6.4-4 dargestellt. Die Abszisse ist in logarith-
mischem Mafistab eingeteilt, um vor allem auch
die Unterschiede im Bereich niedriger pF-Werte
sichtbar zu machen.

Der unterschiedliche Verlauf der Kurven wird
durch die verschiedenartige Porengrofienverteilung
der Boden verursacht. Die Wassergehalte bei einem
Matrixpotenzial von 0 hPa oder 0 cm WS (pF = o) va-
riieren in diesen Beispielen in einem Bereich von 42...
53Vol.-%, d.h. bei Wassersittigung sind 42...53 %
des Bodenvolumens mit Wasser gefiillt. In Abwesen-
heit von Lufteinschliissen entspricht dieses Volumen
dem jeweiligen gesamten Porenvolumen der Boden.

Die Matrixpotenzialkurven stellen idealisierte
Zusammenhinge zwischen Wassergehalt und Mat-
rixpotenzial dar. Da verschiedene, in den néchsten
Abschnitten beschriebene Mechanismen ihren Ver-
lauf beeinflussen, ist die Genauigkeit der Bestim-
mung stark von der strikten Einhaltung konstanter
methodischer Bedingungen bei Entnahme und Auf-
bereitung sowie bei der vorbereitenden Bewisse-
rung abhingig.

a) Einfluss der Kérnung

Wird den Boden Wasser entzogen, so verlauft beim
Sandboden die pF-Kurve zunichst steil bis etwa
PF 1,8 (y,, - 60 hPa). Dieser steile Verlauf weist dar-
auf hin, dass dem abgegebenen, nur relativ schwach
gebundenen Wasser (~ 30 %) in diesem Bereich eine
relativ einheitliche Bindungsstirke zuzuschreiben
ist oder, im Kapillarmodell ausgedriickt, dass es
zu Poren relativ einheitlichen Aquivalentdurchmes-
sers gehort (vgl. weite Grobporen, Durchmesser
>50 um, s. Tab. 6.1-4). Im Freiland macht sich dies
bei Sandboden in einem scharf begrenzten Kapillar-
saum tiber der GWO bemerkbar. Die restlichen 5 %
Wasser sind mit steigender Bindungsstirke gebun-
den, die letzten Anteile in Form diinner Filme von
Adsorptionswasser und als Ringe um die Kontakt-
stellen zwischen den Kérnern.

Der gegeniiber Sandboden andersartige Ver-
lauf der pF-Kurven bei den beiden anderen Boden
hingt mit ihrer andersartigen Porengréfienvertei-
lung zusammen. Beim Schluffboden (aus Loss) sind
die Mittelporen mit ~20% (pF-Bereich 2,5...4,2;

(y,,-300...-15000 hPa) stark beteiligt, bei dem
Tonboden die Feinporen mit etwa 30 % (pF >4,2;
(v, <~15000hPa) (s. Abb. 6.4-4, Tab. 6.1-5).

Aus Abb. 6.4-4 ist weiterhin ersichtlich, dass
bei gleichem Wassergehalt die Bindungsstirke
(d.h. also das Matrixpotenzial) des Bodenwassers
in der Reihenfolge steigt: Sandboden < Schluffbo-
den < Tonboden, also mit zunehmendem Tongehalt.
So ist es auch zu erkliren, dass sich z. B. bei einem
Wassergehalt von 20 % der Sandboden nass, der
Schluffboden feucht und der Tonboden trocken
anfiihlt. Diese unterschiedliche Bindungsstirke des
Wassers in Abhangigkeit von der Kérnung beruht
auf einer Zunahme der adsorbierenden Oberfliche
und einer Abnahme des Porendurchmessers.

b) Einfluss des Gefiiges
Aufler durch die Kérnung wird der Verlauf der pF-
Kurve durch das Gefiige und daher auch durch den
Spannungszustand in der festen Matrix beeinflusst.
Da sich die Veranderungen am stirksten bei den se-
kundéren Grobporen auswirken, sind auch die An-
derungen des Wassergehalts im Bereich geringer pF-
Werte besonders grof3, wie aus Abb. 6.4-5 zu ersehen
ist (Schwankungsbereich des H,O-Gehalts bzw. des
Porenvolumens bei pF=0 im Bereich von 36...
61 %). Die Anderungen im Bereich pF>~ 1,5 sind
denen bei niedrigeren pF-Werten entgegengesetzt
und auflerdem auch kleiner (s.a. Kap. 6.4.2.3 d).
Besondere Bedeutung hat der Einfluss des Gefii-
ges bei Boden, die quellen und schrumpfen. Abge-
sehen davon, dass dabei das gesamte Porenvolumen
zu- bzw. abnimmt, verindert sich auch die Poren-
groflenverteilung. Bei Quellungen nimmt der Anteil
an groben Sekundirporen ab, der an Mittelporen,
vor allem aber der an Feinporen dagegen stark zu.
Die Kurven verlaufen dann, wie in Abb. 6.4-5
dargestellt, flacher. Der umgekehrte Vorgang lduft
bei der Schrumpfung ab, er ist hier vor allem bei der
Erstschrumpfung nach einer Sedimentation von Be-
deutung, weil eine vollstindige Riickquellung selten
ist. Die Matrixpotenzialskurven von Tonbéden sind
daher keine so vergleichsweise unveranderlichen
Charakteristika wie die von Sandboden

c) Hysteresis der Matrixpotenzialskurve

Die Matrixpotenzial-Wassergehaltskurve ist nicht
nur von Kornung und Geftige bzw. Spannungszu-
stand abhingig, sondern auch von der Richtung der
Wassergehaltsinderung.

Wie Abb. 6.4-6a zeigt, ergeben sich fir Be- und
Entwisserungsverlauf verschiedene Kurven. Diese
Erscheinung wird Hysteresis genannt. In der Abbil-
dung sind die Extremfille gezeigt.
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Abb. 6.4-5 Einfluss des Gefiliges auf die Beziehung
zwischen Matrixpotenzial und Wassergehalt. Die vier
Kurven kennzeichnen Lossboden, gleicher Kdornung,
aber verschiedenen Porenvolumens (s. Wassergehalt
bei pF=-c0) als Folge unterschiedlichen Gefiigezu-
stands.

Matrixpotenzial

Zwischen ihnen treten eine grofle Anzahl von
schleifenformigen Ubergingen auf, je nachdem,
wie weit die vorhergehende Be- oder Entwisserung
fortgeschritten war, bevor die untersuchte Umkeh-
rung in Ent- oder Bewisserung einsetzte. Als Ursa-
chen fiir die Hysteresis kommen vor allem die fiir
Ent- oder Bewisserung gegensitzliche Wirkung von
Porenengpissen, unterschiedliche Luftinklusionen,
Verinderungen der Benetzbarkeit und ferner die
Geftigednderungen, die durch Schrumpfung und
Quellung im Bereich der Proportional- oder Nor-
malschrumpfung hervorgerufen worden und nur
teilweise reversibel sind, in Betracht (Abb. 6.4-6b).

d) Bestimmung der Matrixpotenzialskurve

Bei der Bestimmung der Matrixpotenzialkurve
(Tensions-Wassergehalts-Kurve) im Bereich pF < 4,2
(y,,>-1,5 MPa) geht man nach der Druck-Methode
von L. A. RICHARDS von einer wassergesdttigten Bo-
denprobe aus, bringt sie auf einer keramischen Plat-
te oder einer Membran mit Luftdriicken ins Gleich-
gewicht, die bestimmten Matrixpotenzialen entspre-
chen, und misst die aus dem Boden verdringte oder



6.4 Bodenwasser

Entwésserung
-------- Bewésserung

pF-Wert

Léssboden
(uy

50
a Wassergehalt 6 (Vol.-%)

m
W

ung

et T
L

L
L

AVA N V4 \v4 Y zl

ung

A

b

Abb. 6.4-6 a) pF-Kurven in einem Sandboden (S) und
einem Lossboden (Ut) bei Bewdsserung und Entwasse-
rung (Hysteresiseffekt) mit Schleife fiir Entwasserung
nach Teilbewdsserung bzw. Bewdsserung nach Teil-
entwdsserung. b) Einfluss von Porenengpéssen und
deren Abfolge auf den Porenfiillungsgrad bei Be-und
Entwdsserung (aus BOHNE 1998)

die im Boden verbleibende Wassermenge. Die pF-
Kurve ergibt sich, wenn die angewandten Driicke
gegen die bestimmten Wassergehalte aufgetragen
werden (s. Abb.6.4-4). Zur Bestimmung der Ma-
trixpotenzialskurve pF>4,2 setzt man den Boden
mit verschiedenen Wasserdampfdriicken ins Gleich-
gewicht und bestimmt den jeweiligen Wassergehalt

des Bodens. Die Wasserdampfdriicke werden meis-
tens in geschlossenen Systemen durch Schwefelsdu-
re unterschiedlicher Konzentration erzeugt.

Die Bestimmung der Matrixpotenzialkurve ist
zeitraubend und erfordert entsprechende Appara-
turen. Daher wurden verschiedene Verfahren ent-
wickelt, die es erlauben, diese Kurve aus einfach
zu bestimmenden oder routineméaflig vorliegenden
Daten wie Kornung, Lagerungsdichte etc. zu be-
rechnen. Dabei wird sowohl von Einzeldaten als
auch von Funktionen wie Kornungskurven ausge-
gangen, fiir die der Ausdruck Pedotransferfunkti-
on verwendet wird..

6.4.3 Wasserbewegung in
| flissiger Phase

Das Wasser im Boden ist selten in einem statischen
Gleichgewicht, weil Niederschlige und Evapotrans-
piration das Einstellen eines Potenzialgleichgewichts
immer wieder unterbrechen. Es ist vielmehr meist in
Bewegung, und zwar stets in Richtung auf das nied-
rigste Potenzial. Dies gilt sowohl fiir den wassergesat-
tigten Zustand im Einflussbereich des Grund- und
Stauwassers als auch fiir den nicht gesttigten Bereich
oberhalb einer Grundwasseroberfliche (GWO).

Das Ausmafl der Wasserbewegung ist abhan-
gig von dem antreibenden Potenzialgefille und der
Durchléssigkeit oder Wasserleitfihigkeit des Bo-
dens. Die einfachste Form, in der dieser Sachverhalt
dargestellt werden kann, ist die nach dem fran-
zOsischen Ingenieur HENRY DARCY (1803...1858)
benannte Darcy-Gleichung:

dy
=k —
LR

Hierin ist g die Wassermenge, die je Zeiteinheit
durch eine Fliche - den Fliefquerschnitt — hin-
durchstromt. Sie wird in cm® cm™s™ oder m* m=s™
angegeben. v ist das antreibende Potenzial, I die
Flielstrecke, k ein substrat- bzw. gesteinsspezifi-
scher Proportionalititskoeffizient, der Wasserleit-
fahigkeits- oder Durchlissigkeitskoeffizient oder
hydraulische Leitfihigkeit genannt wird.

Der Ausdruck dy/dl, der die Verdnderung des
Potenzials im Verlauf der Fliestrecke angibt, wird
als Gradient des Potenzials bezeichnet. Gelegentlich
wird hierfiir ,grad y* geschrieben. Er entspricht dem
Gefille in einem frei flieflenden Gewisser.

Die Dimension fiir die Wassermenge, die je Fla-
chen- und Zeiteinheit durch einen Korper fliefit,
entspricht als Kirzungsprodukt der Dimension ei-

(Gl 6.4.9)
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ner Geschwindigkeit (cms™). Sie wird daher auch
als Fliefigeschwindigkeit (v) bezeichnet, in der Hy-
drogeologie entspricht ihr die Filtergeschwindigkeit.
Gelegentlich wird auch die Bezeichnung Fluss (lat.
fluvius, engl. flux) verwendet.

v=g=2 (Gl. 6.4.10)

F
Hierbei ist g die Gesamtwassermenge pro Zeitein-
heit (cm?®s™!), F die Fliche (cm?), durch die das
Wasser stromt.

Bei Betrachtungen von Wasserbewegungen wird
fir den antreibenden Potenzialgradienten in der
Regel der des hydraulischen Potenzials verwendet:

9 d d
grad y;, = Ym (© e;j“” v Gl 6.4.11)
_ Oy (oderyy) G1.6.4.12)

0z

Die Wahl des Vorzeichens zwischen den beiden
Teilgradienten richtet sich danach, ob beide gleich-
gerichtet (+) oder einander entgegengesetzt gerich-
tet (-) sind, wenn y, von der GWO aufwirts zuneh-
mende positive Zahlenwerte erhlt (vgl. Kap. 6.4.2.1
und Abb. 6.4-3).

Meist wihlt man das Gewicht als Bezugsgrofie,
so dass das Potenzial die Dimension einer Linge
und der Wasserleitfihigkeitskoeffizient k die Di-
mension 1t™! (meist cms™ oder cmd™!) erhilt. In
der beschriebenen Form ist k an Wasser als Flief3-
medium (k) gebunden. Soll das Verhalten anderer
FlieBmedien (Luft, Ol) mit demjenigen von Wasser
verglichen werden, so muss die verdnderte Viskosi-
tat (1) berticksichtigt und die Bezugsgrofie fiir das
Potenzial auf Masse oder Volumen umgerechnet
werden. Danach erhilt der Leitfahigkeitskoeffizient
die Dimension einer Fliche (1) und wird als Per-
meabilititskoeffizient k bezeichnet:

ky=ke - 1-(p-8)" (GL 6.4.13)

Die Dichte der Manometerfliissigkeit (p) und Gra-
vitation (g) miissen hinzugefiigt werden, um die
Potenzialangabe von der Linge auf den Druck zu
erginzen (s. Kap. 6.4.2.1).

Die Giiltigkeit der Darcy-Gleichung setzt lamina-
res Fliefen (d. h. parallel zueinander verlaufende Stro-
mungsfiden) voraus, das in Boden unter Freilandbe-
dingungen immer dann vorliegt, wenn es sich nicht
um sehr grobes Material (Kiese, Steine etc.) handelt.
In der Hydrogeologie wird als Grenzwert zwischen
laminarem und turbulentem Flieflen (bei dem die
Stromungsfiden ungeordnet zueinander verlaufen)
die Reynoldzahl herangezogen, die < 1 sein soll.

Sie ist von der Grofle des an der Perkolation
beteiligten Porenanteils innerhalb eines Fliefquer-
schnitts unabhéngig. Sie gilt gleichermaflen fiir gro-
e und kleine Porenvolumina und ebenso fiir voll-
stindige oder auch nur teilweise Wassersittigung
des Bodens. Dieser letzte Umstand ist besonders
wichtig, weil teilweise Wassersittigung (der sog. un-
gesittigte Zustand) in terrestrischen Boden weitaus
haufiger ist als vollstandige.

Die Darcy-Gleichung in der hier angegebenen
Form beschreibt einen Stromungsvorgang, bei dem
die Bewegung aller Wasserteilchen in einem in-
erten Porensystem (d.h. ohne Interaktionen zwi-
schen der fliissigen und festen Phase) in eine Rich-
tung (vertikal oder horizontal) als gleichgerichtet
angenommen wird (= eindimensionale Stromung)
und der Gradient wihrend der Mess- bzw. Beob-
achtungszeit unverdndert bleibt (= stationire Stro-
mung). Die Wasser,fiden® in den Poren verlaufen
parallel zueinander, d. h. der Fluss erfolgt laminar.
Dies bedeutet gleichzeitig, dass die hochste Fliefige-
schwindigkeit in der Mitte der Poren (Taylor-Fluss)
vorherrscht, wahrend zur Porenwand hin langsa-
mere Flielgeschwindigkeiten auftreten. AufSerdem
miissen die Porenwandungen selbst starr sein, d. h.
es darf wihrend des Flusses keine Stabilitatsande-
rung, weder durch mechanische Belastungen, durch
Quellung und Schrumpfung noch durch chemische
Fallungs- bzw. Dispergierungsvorginge erfolgen
(Abb. 6.4-7).

Mit Hilfe der Darcy-Gleichung konnen mit-
hin in einem hinsichtlich der Wasserleitfahigkeit
homogenen Strémungsfeld das Potenzial und die
flieende Wassermenge in jedem Teil des Systems
bestimmt werden. Allerdings treten im Boden ein-
dimensionale Stromungen nur dann auf, wenn man
hinreichend kleine Ausschnitte und vor allem kurze
Flie8strecken betrachtet oder wenn theoretisch bei
gleichgrofien Kugeln die dichteste Packung, d.h.
das geringste Porenvolumen im Raum bei gleicher
Porenform erreicht wire. Grofiere Bereiche wie Zu-
stromungen in Griben, zu anderen Gewdssern, zu
Wurzeln oder aber auch der Wasserfluss in aggre-
gierten Boden (z. B. mit prismatischer Stuktur, Plat-
tenstruktur und folglich horizontal ausgerichteten
Poren zwischen den Platten, bzw. in geschichte-
ten Substraten oder Boden aus z. B. glazialen Se-
dimenten) sind stets mehrdimensional. Man kann
sie als nur zweidimensional betrachten, wenn man
sich eine Ebene aus dem durchstromten Raum he-
rausgeschnitten vorstellt. In diesen Fallen sind aber
die durchstromten Querschnitte nicht mehr kons-
tant, ebenso wie die Geschwindigkeitsverteilungen
nicht nur in der Pore, sondern auch zwischen den
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einzelnen Poren unterschiedlich sind. Im Prinzip
entspricht die Situation der Darstellung der Zustro-
mungslinien um ein Drénrohr (Abb. 6.4-8).

In dieser Situation reicht daher die Darcy-Glei-
chung zur Beschreibung des Stromungsfeldes nicht
mehr aus, denn wechselnde FliefSquerschnitte (F,

Giltigkeit des
4 Darcy-Gesetzes
subproportional linear / laminar turbulent
W
‘\“E
o
5
- Reynold-
4] Zahl
=}
i@ ~
Interaktion inertes
Boden / Ober- Porensystem
flache

hydraulischer Gradient [hPa cm™]

Abb. 6.4-7 FlieBverhalten von Wasser in Boden in Ab-
hangigkeit vom hydraulischen Gradienten - Randbedin-
gungen fiir die Gliltigkeit des Darcy-Gesetzes.

Graben
neue
) GWO Wasser-
Wasserscheide alt neu scheide

neuer Graben

F, ) bei konstant bleibender gesamter Flieffmenge
(Q) erfordern veranderte Geschwindigkeiten (v):

Q=v,-F,=v,-F, (Gl 6.4.14)

Diese Gleichung beinhaltet die Forderung nach Er-
haltung der Masse. Sie ist die einfachste Form der
sog. Kontinuititsgleichung; hier formuliert fiir den
Fall, dass zwei verschiedene Fliefquerschnitte, jeder
mit eindimensionaler Stromung, miteinander ver-
glichen werden.

In einem zweidimensionalen Stromungsfeld, in
dem die Flieirichtung von Ort zu Ort verschieden
ist, muss zur Erhaltung der Masse des flieflenden
Mediums eine Zunahme des Flusses (v) in Richtung
x (=horizontal in Abb. 6.4-8) eine gleichzeitige Ab-
nahme in Richtung z (= vertikal in Abb. 6.4-3 und
6.4-8, vgl. v) zur Folge haben. Die Kontinuitits-
gleichung heifit dann:

Py (Gl 6.4.15)
ox oz

Setzt man fiir die Geschwindigkeit v (= Q/F) in die-
ser Differentialgleichung den entsprechenden Aus-
druck der Darcy-Gleichung ein, so erhélt man:

Ok, (Qy/9,) +aky (oy/9,)
ox a9z

die unter der Bezeichnung Laplace-Gleichung be-
kannt ist. Sie beschreibt den mehrdimensionalen
Wasserfluss, wobei die Unterschiede in der Was-
serleitfihigkeit sowohl unter gesittigten als auch

=0 (GL6.4.16)
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Abb. 6.4-8 Verlauf der Grundwasseroberflaiche (GWO), der Stromungslinien in der Nahe eines Drangrabens und
Veranderung beider bei Verkleinerung der Grabenabstéande (links) sowie in der Nahe eines Dranrohrs (rechts) (in
Anlehnung an KIRKHAM).
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ungesittigten Bedingungen der Poren in den hier
betrachteten beiden Fliefirichtungen x und y im Bo-
den beriicksichtigt werden miissen. Mathematisch
handelt es sich um eine Tensorfunktion, durch die
die Raumabhiéngigkeit im Zusammenhang mit der
Form und Verteilung der Poren beschrieben wird.
Bei der Vorhersage von Wasserfliissen z. B. in aggre-
gierten Boden und/oder an Hingen kommt somit
der Ermittlung der Wasserleitfahigkeit, die in den
einzelnen Raumrichtungen unterschiedlich ist (d. h.
der Wasserfluss ist dann anisotrop), sowohl unter
gesittigten als auch unter ungesittigten Bedingun-
gen eine entscheidende Bedeutung zu. Nur wenn
die Wasserleitfihigkeit in allen Raumrichtungen
gleich grof3 ist, kann man in der Laplace-Gleichung
auch durch k dividieren und erhilt dann als zweite
Ableitung die Differenzialgleichung

az_v/ + az_l// =0
ax?  9y?
Durch Losung der Laplace-Gleichung kann mithin
generell die Potenzialverteilung im gesamten Stro-
mungsfeld beschrieben werden. Je nach Art der
Formulierung des antreibenden Gradienten kann
dabei anstelle von y auch eine Linge (h) auftreten.

Bei dem beschriebenen Umformungsvorgang
wurde in GL6.4.17 die Wasserleitfihigkeit k durch
Kiirzen eliminiert. Dies unterstreicht die wesent-
liche Tatsache, dass in homogenen Béden mit iso-
tropem Flussverhalten das Stromungsbild von der
Wasserleitfahigkeit unabhingig ist. Diese Boden-
eigenschaft beeinflusst also nur die absolute Flief3-
menge je Zeit- und Flicheneinheit, nicht aber die
Verteilung der Stromungen im Raum. Ist hinge-
gen infolge schichtweiser Ablagerung oder infolge
Sekundirporenbildung das Porensystem anisotrop,
so sind Verteilung und Richtungsabhingigkeit der
Wasserleitfihigkeit von erheblicher Bedeutung fiir
die Flieflvorgiange. Die einzelnen Strdmungslinien
des Feldes werden dann beim Ubergang in Zonen
geringerer Wasserleitfihigkeit zur Grenzfldchen-
normalen hin, beim Ubergang in Zonen héherer
Wasserleitfahigkeit von der Grenzflichennormalen
weg abgelenkt. Das Phanomen dhnelt der Brechung
von Lichtstrahlen beim Ubergang in optisch dichte-
re bzw. weniger dichte Medien.

(Gl 6.4.17)

6.4.3.1 Einfluss von Kérnung und
Gefiige

Die Wasserleitfahigkeit wird wesentlich beeinflusst
von der Anzahl, Gréfle und Form der Poren, durch
die das Wasser fliefit. Dieser Zusammenhang wird

durch die Hagen-Poiseuille’sche Gleichung be-
schrieben:

_Hroy
YT
mit Q =die je Zeiteinheit durch eine Pore perkolierte
Wassermenge, r= Porenradius, oy = hydraulische Po-
tenzialdifferenz, 5 = Viskositat und /= Flief3strecke.

Die Gleichung zeigt, dass Q und damit auch die
Wasserleitfahigkeit k in besonderem Mafle von r
abhingen, denn

K=r/8y

Q (GL. 6.4.18)

(Gl. 6.4.19)

wenn Q auf die Fliche und damit die Hagen-Poi-
seuille-Gleichung in die Darcy-Gleichung iiberfithrt
wird. Da grobkoérnige Boden einen hoheren Anteil an
groben Poren aufweisen, ergibt sich stets ein direkter
Bezug der K6rnung und ihrer Wasserleitfahigkeit.

Man kann daher z. B. die Wasserleitfahigkeit bei
Sanden aus der Koérnung berechnen. Als Beispiel sei
die einfach aufgebaute Hazen’sche Niherungsfor-
mel gegeben:

K~100-(D,,)? (Gl. 6.4.20)

Hierin ist D, der Korndurchmesser (cm), der auf
der Abszisse der Kérnungssummenkurve dem Or-
dinatenwert 10 % entspricht.

Der Zusammenhang zwischen Wasserleitfdhigkeit
und Kérnung ist, wie Abb. 6.4-9 zeigt, im Unterboden
(80...120 cm) iiber einen weiten Kornungsbereich zu
erkennen, selbst wenn der Zusammenhang nicht sehr
eng ist (r=-0,47). Je niher an der Oberfliche aber die
Proben entnommen und deren Wasserleitfihigkeit
ermittelt werden, desto weniger ausgepragt ist der Zu-
sammenhang, da in der oberflichenndheren Schicht
der Einfluss der Kérnung durch denjenigen gefiigebe-
dingter (sekundarer) Grobporen iiberdeckt wird. Dar-
aus ist auch abzuleiten, dass mithilfe des Wasserleitfi-
higkeitskoeffizienten die Gefiigeausbildung analysiert
werden kann. Wihrend die korngréflenbedingten
Primérporen meist eine recht gleichmaflige gesittigte
Wasserleitfahigkeit ergeben, kann die Wirkung der
Sekundérporen sehr vielféltiger Natur sein.

Wie Abb. 6.4-10 zeigt, kann die Wasserleitfihig-
keit von verschiedenen Porensystemen gepragt sein,
die sich durch verschiedene k-Werte und verschie-
dene Hiufigkeiten ihres Vorkommens unterschei-
den. Die Abbildung illustriert, dass die Haufigkeits-
verteilung der Messwerte fiir 5...10cm Tiefe ein
einziges Maximum bei 5,6 - 102cms™! aufweist. In
25...30 cm Tiefe ist die Verteilung zweigipfelig und
zeigt damit an, dass neben dem Porensystem, das in
der oberen Schicht wirksam ist, noch ein anderes
zur Geltung kommt, dessen Wasserleitfihigkeit um
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Tab. 6.4-2 Haufige Werte der Wasserleitfahigkeit von
wassergesattigten Boden verschiedener Kornung.

Boden- Wasserleitfahigkeit

art (cm s7) (cm d-)
Sande  ~4-107"bis ~4-10° ~ 3:10%bis ~ 3-10?
Schluffe ~4-10-"bis ~5-10°  ~ 3-10*bis ~4
Lehme ~4-10""bis ~1-10° ~ 3-10%bis ~1
Tone ~4-10""bis ~1-107  ~ 3-10*bis ~1-107?

0 20 40 60
Tongehalt (%)

Abb. 6.4-9 Wasserleitfahigkeit von Boden in Abhan-
gigkeit vom Tongehalt. Entnahmetiefe 40...60 cm und
80...120 cm; ungestorte Proben.
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Abb. 6.4-10 Haufigkeitsverteilung von k-Werten (Was-
serleitfahigkeit) in 12 Parallelproben eines Pseudogleys
aus Ton (Tongehalt 35 %) aus drei Tiefenlagen.

ca. eine Zehnerpotenz kleiner ist. In 40...50 cm Tie-
fe iiberwiegt schliefSlich dieses engere Porensystem
und bestimmt dort die Wasserleitfahigkeit.

Die hohe Wasserleitfihigkeit im Bereich von Se-
kundérporen fiihrt zur Verzerrung der Wasserfronten
von nacheinander in den Boden gelangenden Wasser-
korpern. Bei kurzen Niederschlagsereignissen oder
Hochwissern flief3t ein Teil des zugefithrten Wassers
in riss- und réhrenférmigen Poren an dem Wasser
vorbei, das bereits in engeren Poren vorhanden ist.
Durch diesen Makroporenfluss (auch priferenzi-
eller Fluss genannt) kommt es nur ganz langsam
zur Vermischung der Wasseranteile, wenn in den
benachbarten Primérporenbereichen laminarer Fluss
dominiert. Dies ist von erheblicher Bedeutung fiir das
Verlagerungs- und Transportgeschehen (s. Kap. 6.7).

Die Werte der gesittigten Wasserleitfahigkeit
von Sand-, Schluff- und Tonbéden variieren sehr
stark (Tab.6.4-2). Bei Schluff- und Tonboden gilt
die groflere Zahl jeweils fiir sekundédrporenreiche
Boden, die kleinere fiir sekundérporenfreie oder
dichterlagernde Boden.

Auflerdem hingt die Wasserleitfihigkeit quell-
fahiger Ton- und tonreicher Lehmbdden stark von
der Art der adsorbierten Ionen und vom Salzge-
halt des perkolierenden Wassers ab. Bei Perkola-
tion mit salzarmem Wasser nimmt sie ab, wenn
damit ein Entsalzungsvorgang verbunden ist. Wenn
der Salzgehalt des Perkolationswassers wieder zu-
nimmt, steigt die Wasserleitfahigkeit an, erreicht
jedoch aufgrund der erfolgten Verschlammung den
Anfangswert nicht. Diese Veranderungen sind bei
Na-Ionen im Wasser und am Tonmineral am aus-
gepragtesten. Bei Ca-Ionen im Perkolationswasser
und am Austauscher sind sie viel geringer.

6.4.3.2 Einfluss des Wassergehalts

Wie im vorigen Abschnitt beschrieben, ist die Was-
serleitfihigkeit in hohem Mafle vom Durchmesser
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Abb. 6.4-11 Wasserleitfahigkeit (gesattigte und ungesat-
tigte) in Abhangigkeit von dem Matrixpotenzial von Sand-,
Schluff- und Tonbdden (nach BECHER, 1970, ergéanzt).

der leitenden Poren abhingig. Dies gilt auch, wenn
der leitende Querschnitt in Bdden dadurch verklei-
nert wird, dass die Poren Luft enthalten, so dass sie
nur z.T. am Wassertransport teilnehmen kénnen.
Die Entwisserung eines Teils der Poren vermindert
also die Wasserleitfihigkeit. Da die weitesten Po-
ren, die bei Wassersattigung den gréfiten Anteil am
Wassertransport haben, als erste entwéssert werden,
sinkt die Wasserleitfahigkeit bei Beginn der Ent-
wisserung besonders stark. Bei den verschiedenen
Boden ist der Verlauf der Abnahme von der Poren-
grofienverteilung abhédngig (Abb. 6.4-11).

Die Leitfahigkeit ist also nicht von dem Mat-
rixpotenzial abhingig, sondern vom Wassergehalt.
Dass zu jedem Entwisserungszustand ein pF-Wert
gehort (s. pF-Kurve), bedeutet keine Einschréin-
kung fiir diese Feststellung. Bei weiter fortschrei-
tender Entwisserung sinkt die Wasserleitfihigkeit
um so stirker, je mehr Poren entleert werden,
da neben hoéheren Meniskenkriften in den noch
wassergefilllten Poren die wassertransportierende
Porenfliche geringer wird. Bei Grobporenreichen
Boden sinkt sie daher schon bei wenig negativem
Matrixpotenzial, bei mittelporenreichen Boden erst
bei etwas niedrigeren Matrixpotenzialwerten und
bei Feinporenreichen Boden oft besonders wenig.
Deswegen haben sekundirporenfreie Tone zwar
eine sehr geringe gesattigte Wasserleitfahigkeit und

sie bleibt bis zu sehr negativen Matrixpotenzialen
nahezu konstant. Erst ab einem Matrixpotenzial
von ca. -10°*hPa wird sie dann grofler als die aller
iibrigen Boden.

Abb. 6.4-11 lasst auflerdem erkennen, dass die
bei Wassersdttigung hohe Wasserleitfahigkeit des
Sandbodens bei y,,<-10*hPa (pF2) infolge der
Entwisserung der Grobporen unter die Werte des
Léssbodens sinkt. Im Bereich von - 10%...- 10* hPa
(pF2...4), der unter Freilandbedingungen in terres-
trischen Boden besonders héufig auftritt, hat also
der Lossboden die hchste Wasserleitfahigkeit. Dies
ist ein wesentlicher Grund fiir die hohe Wertschit-
zung dieser Boden in der Landwirtschaft.

Wenn Tonbdden im gesittigten Zustand eine
relativ hohe Wasserleitfihigkeit aufweisen, dann
ist dies Folge des Vorhandenseins von Sekundar-
poren, die aber sehr grob sind und daher schon
bei >-10'hPa (pF1) entleert werden. Bei stir-
kerer Austrocknung (y,,<-10*hPa bzw. pF>4)
ist die Wasserleitfihigkeit des Tonbodens grofler
als die aller anderen Boden, weil er in diesem
Zustand, der vor allem von der Kérnung abhingt,
wegen des noch relativ hohen Wassergehalts die
meisten FlieBquerschnitte hat. Dies gilt natiirlich
nur, solange die Flief3strecke nicht durch entwis-
serte Schrumpfrisse unterbrochen ist, da hierdurch
ein Fluss aufgrund des Kapillarsperreneffektes un-
terbunden ist.

Moorboden verhalten sich hinsichtlich ihrer
ungesittigten Wasserleitfahigkeit im Bereich von
¥, <-10%...-10*hPa (pF2...3) dhnlich wie der in
Abb. 6.4-11 dargestellte Sandboden.

Die Form der Flieflwege, charakterisiert durch
Engpisse und Kriimmungen (Tortuositdt), beein-
flusst die Wasserleitfihigkeit in hohem Mafle. Da-
her ist es moglich, aus der morphologischen An-
sprache der Bodenstruktur in groflen Ziigen auf
die Wasserleitfiahigkeit zu schlieflen. Dies ist fir
die Bodenkartierung von Bedeutung. Gleichzeitig
fithrt diese Eigenschaft aber zu hohen Streuungen
bei Parallelmessungen. Die gesittigte Wasserleitfa-
higkeit ist die mit Abstand am meisten streuende
physikalische Bodeneigenschaft, was auch aus den
Abb. 6.4-9 und 6.4-10 deutlich hervorgeht.

6.4.3.3 Bestimmung der Wasserleit-
fahigkeit

Der Wasserleitfahigkeitskoeffizient k wird bestimmit,
indem die iibrigen Parameter der Darcy-Gleichung,
namlich FlieBquerschnitt, Flief3strecke, Potenzialge-
falle, Perkolationszeit und perkolierte Wassermenge
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entweder durch Versuchsanordnung festgelegt oder
gemessen werden.

Im Freiland kann die Bestimmung der gesit-
tigten Wasserleitfihigkeit am einfachsten an einem
Bohrloch durchgefiihrt werden, wenn innerhalb sei-
ner Tiefe Grund- oder Stauwasser ansteht. Aus dem
Bohrloch wird ein Teil des Wassers entfernt und
die Geschwindigkeit des Wiederanstiegs des Was-
serspiegels gemessen. Zur Berechnung der Wasser-
leitfihigkeit gibt es eine Anzahl von Formeln, deren
bekannteste die von HOOGHOUDT-ERNST ist. Alle
diese Formeln basieren auf der Darcy-Gleichung. Ist
kein Grund- oder Stauwasser vorhanden, so kann
Wasser zugefiihrt werden, wobei allerdings durch
besondere Mafinahmen sicherzustellen ist, dass
die Messung im wassergesittigten Zustand erfolgt
(Doppelrohrgerit von BOUWER).

Die ungesittigte Wasserleitfihigkeit k  kann
ebenfalls im Freiland direkt bestimmt werden. Hier-
bei wird der Potenzialgradient mit Tensiometern,
die Verdnderung der Wassergehalte mit parallel zu
den Tensiometern eingebauten TDR-Sonden ge-
messen.

Im Labor wird die gesittigte Wasserleitfahigkeit
an Proben bestimmt, die mit Stechzylindern rich-
tungsdefiniert entnommen wurden. Das Ergebnis
ist stark von Form und Grofle der Probe abhin-
gig, solange ihr Volumen kleiner ist als etwa 30
Aggregate des betreffenden Horizonts. Parallelbe-
stimmungen ergeben dann oft die in Abb. 6.4-10
dargestellten mehrgipfeligen Verteilungen.

Die ungesittigte Wasserleitfihigkeit wird im
Labor ebenfalls an Stechzylinderproben bestimmt.
Dabei wird meistens mit dem gesittigten Zustand
begonnen und die Wasserabgabe der Probe, die
auf einer pordsen Platte steht, in Abhangigkeit von
der Zeit gemessen. Die Matrixpotenziale in der
Probe werden mit Tensiometern bestimmt. Der
Potenzialgradient wird entsprechend der Darcy-
Gleichung bestimmt. Der nicht stationire Cha-
rakter des Entwisserungsvorgangs wird dadurch
berticksichtigt, dass die Berechnung fiir einen sehr
kurzen Zeitraum durchgefithrt wird. Unabhingig
von dem Bestimmungsverfahren ist allerdings da-
rauf zu achten, dass es wihrend der Entwisserung
selbst nicht zu einer weiteren Schrumpfung kommt.
Hierdurch wiirden die Porenquerschnitte in der
Probe selbst feiner werden, indem sich neue und
dichtere Aggregate bilden, wihrend der Interaggre-
gatbereich selbst grobere Poren aufweisen wiirde.
Eine Ubertragbarkeit derartiger ,Mess‘ergebnisse ist
auf In-situ-Bedingungen dann nicht mehr gegeben.
Auch die Berechnung von Wasserfliissen mittels
der Darcy-Gleichung ergibt dann nur angeniherte

Ergebnisse, da eine der wesentlichen Voraussetzun-
gen, die Starrheit des Porensystemes, nicht gewahrt
bleibt.

Fir die Modellierung von Wasserfliissen wird
die Matrixpotenzials-/Wasserleitfihigkeitsbeziehung
héufig aus dem Kurvenverlauf der Porengrofenver-
teilung und aus dem Wert fiir die gesattigte Wasser-
leitfahigkeit anhand des Van-Genuchten-Mualem-
Verfahrens abgeleitet. Hierbei bleibt allerdings die
Bedeutung der Porenkontinuitét in den verschiede-
nen Porenbereichen fiir den Wasserfluss unberiick-
sichtigt. Besonders in sekunddrporenreichen Boden
lassen sich daher nur Niherungswerte ermitteln.
Trotzdem wird dieses Verfahren sehr hiufig ange-
wandt, da die Bestimmung der ungesittigten Was-
serleitfihigkeit zeitintensiv und gerdtemaflig sehr
kostspielig ist. Eine gute Alternative stellt die Be-
stimmung der fiir die Wasserhaushaltsmodellierung
erforderlichen Parameter durch Freilandmessungen
(Tensiometer und TDR ) dar.

6.4.3.4 Wasseraufnahme -
Wasserabgabe

Bei den in Kap. 6.4.3.1 (c) beschriebenen Wasserbe-
wegungen wurde davon ausgegangen, dass der Was-
sergehalt sich wihrend des Bewegungsablaufs nicht
verdndert. Dieser Zustand ist eine der Eigenschaften
der stationdren Stromung, die im Boden allerdings
nur im Bereich des Grund- und Stauwassers {iber
lingere Zeitspannen vorliegt.

Oberhalb dieses Bereichs ist der Wasserhaus-
halt durch die Auswirkungen von Evaporation,
Wasseraufnahme durch Pflanzenwurzeln, Nieder-
schlag, Versickerung und kapillarem Aufstieg, die
in ihrer Intensitit wechseln, gekennzeichnet. Sie
verursachen stindige Wassergehaltsdnderungen
in jeweils verschiedenen Teilen des Profils, die
durch die damit verbundenen Verdnderungen der
Bodenwasserpotenziale zu ausgleichenden Wasser-
bewegungen fiihren. Diese Bewegungen, die auf
die Wiedereinstellung des Potenzialgleichgewichts
hinwirken, nennt man instationédre Stromungen.
Sie sind von den stationdren dadurch zu unter-
scheiden, dass der antreibende Gradient sich zeit-
lich dndert.

Bei der formelmifligen Beschreibung von nicht
stationdren Flieflvorgingen muss, wie bei den zwei-
und dreidimensionalen stationiren, die Flief3glei-
chung mit der Kontinuititsgleichung kombiniert
werden. Im Unterschied zu den stationdren Bedin-
gungen ist jedoch die Summe der Geschwindig-
keitsdnderungen nicht gleich Null, sondern gleich
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der Anderung des Wassergehalts () iiber die Zeit
(t). Die Kontinuitétsgleichung lautet dann:

ov, ov, 006

iy —L=— 1. 6.4.21

o T3z ot (Gl. 6.4.21)
Nach Kombination mit der Darcy-Gleichung erhélt
man fiir eine zweidimensionale Wasserbewegung in
den Richtungen x (horizontal) und z (vertikal):

ok (9, / 0x) . ok (o, / 92) . ok o6

ox 9z oz

Der Summand 0k/9z auf der linken Seite muss
hinzugefiigt werden, um den Gravitationseinfluss in
der vertikalen (z-Richtung) zu beriicksichtigen, weil
das hydraulische Potenzial (y,,) in dieser Richtung
aufler dem Term v, auch noch den Term v, enthilt:
Y, =V, +V, Dabeiist 0y,/y,=1und aus
ok(dy,/0z) . . ok

— W

ird — (Gl 6.4.23)
0z 0z

(GL 6.4.22)

Die hier dargestellte zweidimensionale Form, die fiir
eine x-z-Ebene gilt, die aus dem dreidimensionalen
Raum herausgeschnitten gedacht ist, kann durch
Hinzufiigen des Gliedes fiir die y-Komponente fiir
den dreidimensionalen Fall erginzt werden.

Da die nicht stationire, eindimensionale Wasser-
bewegung in senkrechter Richtung im ungesittigten
Bereich terrestrischer Boden tiber die Fliche gesehen
tiberwiegt, wird ihr besondere Aufmerksamkeit zuteil.
Infolge der einfachen Stromungsbedingungen ist hier
die Modellierung besonders weit fortgeschritten. Die
Grundlage fiir solche Modelle ist die sog. Richards-
Gleichung. Hierbei wird die Veranderung des Was-
sergehalts einer Volumeneinheit Boden in einer Zeit-
einheit als Summe der Fliisse dargestellt, die durch die
hydraulischen Gradienten hervorgerufen werden:

60 _o{k [(3V/dz) +1]}
ot dz

Die Gleichung setzt voraus, dass die Bodenmatrix
starr, inert, homogen und uniform ist, und dass die
im Porenraum bewegte Luft den Wasserfluss nicht
beeinflusst.

Im Prinzip entsprechen diese Ansitze der Glei-
chung fur nicht stationidre Diffusion (2. Ficksches
Gesetz), wenn man den dort verwendeten Diffusi-
onskoeffizienten durch das Produkt aus Wasserleit-
fahigkeit und Steigung der Matrixpotenzialkurve,
die Diffusivitit (D) ersetzt:

Y
D=k 30
Die Diffusivitit beschreibt die Weitergabegeschwin-
digkeit von Matrixpotenzialunterschieden.

(Gl 6.4.24)

(Gl 6.4.25)

a) Infiltration

Unter dem Begriff Infiltration versteht man die
Bewegung des Sickerwassers von oben her in den
Boden, wenn das Matrixpotenzial hoher ist als dem
Gleichgewicht mit dem freien Grund- oder Stau-
wasserspiegel entspricht (s. Abb. 6.4-3):

WH:WZ+Wm>0

Die Infiltration ist daher eine Folge von Nieder-
schligen, Beregnung oder Uberstauung. Der Ver-
lauf der Infiltration wird durch die Infiltrationsrate
gekennzeichnet. Diese gibt die Wassermenge an,
die je Zeiteinheit versickert. Manchmal wird auch
die insgesamt versickerte Wassermenge angegeben
(= kumulative Infiltration).

Mafigebend fiir den Verlauf einer Infiltration
ist in erster Linie die Wasserleitfihigkeit der Bo-
denoberflidche. Sobald diese durch Zerstérung der
Aggregate, Verschlimmung und Krustenbildung
herabgesetzt wird, nimmt die Infiltration stark ab.
Infolgedessen entsteht bei hoher Wasserzufuhr
Oberflichenwasser und steigt die Erosionsgefahr in
geneigtem Geldnde. Daher sind die Zusammenhan-
ge zwischen Aggregatgrofle und Mikrorelief nach
Aggregatzerfall wichtige Einflussgrofen.

Das Prinzip eines Infiltrationsvorgangs ist an ei-
nem homogenen Boden, der nicht verschlimmt ist,
also z. B. einem Sand, besonders deutlich erkennbar.
In Abb. 6.4-12 ist der charakteristische Verlauf der
Wassergehaltsverteilung in Abhéngigkeit von der
Zeit fiir eine gleich bleibende Wasserzufuhr und
konstante Uberstauung durch eine unendlich diinne
Wasserschicht dargestellt.

Es bilden sich vier Zonen aus. Wahrend sich die
Sittigungs- und Ubergangszone nur um wenige
cm ausdehnen, nimmt die Lange der Transportzone
stark zu, und die Befeuchtungszone dringt tiefer und
tiefer in den Boden ein. Die Vorriickgeschwindigkeit
der Befeuchtungsfront ist zunachst recht grof3, weil
bei dem grofien Wassergehaltsunterschied zwischen
der Sittigungszone und dem anfinglichen Wasser-
gehalt des Bodens der hydraulische Gradient zu-
néchst tiberwiegend durch seinen matrixbedingten
Anteil bestimmt wird. Mit zunehmender Lange der
Transportzone wird dieser Einfluss aber kleiner und
schliefllich nahert sich der hydraulische Gradient

O 3V,
dz 0z

(Gl 6.4.26)

(Gl 6.4.27)

dem Wert 1, wobei die Vorriickgeschwindigkeit
der Befeuchtungsfront dann konstant wird. Die
Geschwindigkeit ist bei der erreichten Wassersitti-
gung von der zugehorigen Wasserleitfahigkeit in der
Transportzone abhingig. Unter Freilandbedingun-
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gen wird hier eine Wassersittigung von 70...80 %
des Porenvolumens kaum iiberschritten (der Was-
sergehalt liegt dann meist zwischen Wassersdttigung
und Feldkapazitit).

Wenn der Boden nicht iiberflutet ist, sondern nur
ein stetiger, aber geringer Wassernachschub durch
Regen stattfindet, bildet sich keine Sittigungszone,
auch ist die Ubergangszone nur schwach ausgebil-
det. Die Abwirtsbewegung des Wassers erfolgt hier
wie im Falle der Uberflutung in der Transportzone
unter dem alleinigen Einfluss der Schwerkraft. Der
Sittigungsgrad stellt sich dabei so ein, dass die
herangefiihrte Wassermenge bei der zugehdrigen
ungesittigten Wasserleitfahigkeit gerade abgeleitet
werden kann.

Dieser Zusammenhang mit der Wassersittigung
wirkt sich bei der Verdnderung des Porensystems
im Profil stark auf den Verlauf der Infiltration aus.
Trifft die Befeuchtungsfront auf eine Schicht mit ge-
ringerer Wasserleitfahigkeit, so verlangsamt sich ihr
Vorriicken. Ist dieser Wasserstau so stark, dass {iber
dieser Schicht das Matrixpotenzial ¥_=0 wird, so
spricht man von der Bildung von Stauwasser.

Ein Wasserstau im Profil kann im Bereich der
ungesittigten Wasserbewegung nicht nur durch
feinporige, sondern auch durch besonders grob-
porige Schichten (Sande, Kiese) erfolgen, weil in
grobporigen Substraten die Wasserleitfahigkeit bei
hoheren pF-Werten oft sehr klein ist (s. Abb. 6.4—
11). AufSerdem wird eine Teilnahme groberer Poren
erst moglich, wenn das Matrixpotenzial im feinpo-
rigen Substrat soweit angestiegen ist (d.h. weniger
negativ ist), dass es das Vollaufen der gréberen
Poren zuldsst. Wasserstau erfolgt daher nicht nur

Sattigung

Sattigungszone

Ubergangszone

Transportzone

Abb. 6.4-12 Verlauf der
Infiltration bei einem homo-
gen Uberfluteten Boden in
gleichen Zeitintervallen (nach
BODMAN & COLEMAN 1944).

Befeuchtungszone

an Pflugsohlen, in Bt-Horizonten, in Pseudogleyen
usw., sondern auch in Ah- iiber Ae- Horizonten von
Sandbdden, in denen eine feinere Kornung, d.h.
eine feinere Porung tiber einer groberen liegt. Be-
sonders haufig tritt dieses Phanomen in glazial, flu-
vial oder dolisch transportierten und sedimentierten
Substraten auf. Aus dem Grad der Wassersittigung
bei der Infiltration ergibt sich, dass Grobporen, wie
z.B. Wurzel- und Wurmréhren, sowie Schrump-
fungsrisse unterhalb der Sattigungszone nicht mit
Wasser gefiillt sind. Diese Poren nehmen an der
Wasserbewegung nur dann in groflerem Ausmafd
teil, wenn der Boden vollstindig tiberflutet ist.

Neben der bisher beschriebenen Infiltrationsrate
(cms™") interessiert oft die gesamte, von einem Bo-
den innerhalb einer bestimmten Zeit aufgenomme-
ne Wassermenge. Fiir diese kumulative Infiltration
i=Q/F(cm®cm™) gibt es empirische Ansitze, z. B.
von KosTIakow (1932):

i=ct (Gl 6.4.28)

in dem ¢ die Infiltrationsdauer und ¢ und a empi-
rische Parameter sind. Sie sind durch die Bodenei-
genschaften bedingt, und zwar ¢ vorwiegend durch
das Gefiige zu Beginn der Infiltration, a durch die
Wasserstabilitit.

Die Gleichung von PHILIP (1957) schliefSt ge-
danklich die Diffusivitit mit ein:

I=st"+ kgt (Gl. 6.4.29)

Darin ist s die anfangs tiberwiegend wirksame Was-
seraufnahmegeschwindigkeit (Sorptivitit) und k,
die im Verlauf der Infiltrationsdauer ¢ immer stér-
ker bestimmende Wasserleitfihigkeit bei dem Sit-
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tigungszustand der Transportzone, der durch den
Wassergehalt q gekennzeichnet ist. Bei langerer In-
filtrationsdauer bestimmt das Glied k4t praktisch
allein die weitere Wasseraufnahme. Dann ist

kot i

Ay

= (Gl. 6.4.30)

mit I als Infiltrationsrate (cms™). Im stationiren
Endzustand der Bewegung, d.h. wenn die Infiltra-
tionsrate konstant und der vertikale Gradient =1
geworden ist, entspricht

I=k, (Gl. 6.4.31)

mit k, als der ungesittigten Wasserleitfihigkeit, die
zu dem jeweiligen Wassergehalt gehort.

Die beschriebenen Gleichungen gehen alle von
kolbenartig gleichméfligem Vorriicken der Befeuch-
tungsfront aus. In sekundarporenreichen Boden eilt
das Wasser jedoch im porennahen Bereich der Front
voraus. Dies geschieht auch, wenn eine feinkérni-
ge Schicht auf einer nicht ganz homogenen grob-
kornigeren liegt. Hierdurch wird die gleichmaflig
vorriickende Befeuchtungsfront aufgelost und das
Wasser fliesst in den feineren wassergefiillten Poren
schneller (fingerformiges Vorriicken, engl.: fingering
der Befeuchtungsfront), bei dem die gravitationsbe-
dingte Bewegung im Wesentlichen auf diese ,Finger-
zone‘ beschrinkt bleibt, wihrend die seitliche durch
Matrixpotenzialdifferenzen veranlasst wird.

Schnellfliisse an den Randern von Makroporen
fithren ebenfalls zu einer Verzerrung des Infiltrati-
onsvorgangs. Das Vorauseilen des Wassers, mithin
der priferentielle Fluss (Makroporenfluss) auf die-
sen FlieSbahnen ist umso grofer, je vollstindiger
die umgebende Matrix wassergesdttigt ist. Er spielt
daher in vielen Boden fiir den Stofftransport eine
wichtige Rolle, da die Weitergabe von Inhaltsstof-
fen des Bodenwassers stark beschleunigt wird. Die
Filtereigenschaften eines Bodens werden dadurch
stark verschlechtert (Kap. 6.7.1).

b) KapillarerAufstieg

Der kapillare Aufstieg ist der umgekehrte Vorgang
der Infiltration und erfolgt prinzipiell sowohl un-
ter ungesittigten wie auch gesittigten Bedingungen.
Das Wasser stammt aus dem Grund-, Stau- oder
auch Haftwasser und bewegt sich nach oben. Diese
Bewegung kommt zustande, wenn das Matrixpoten-
zial oberhalb der Grundwasseroberfliche oder jeder
beliebigen wasserfithrenden Bodenschicht niedriger
ist, als es dem hydraulischen Potenzialgleichgewicht
entspricht:

Yy=v,+tv,<0

Dies ist im Freiland der Fall, wenn an der Bo-
denoberfliche Wasser verdunstet oder durch Pflan-
zen entzogen wird. Fiir die Wassernachlieferung ist
hier wie bei allen Wasserbewegungen neben der
Wasserleitfahigkeit des betreffenden Sattigungszu-
stands der Potenzialgradient ausschlaggebend. Hin-
zu kommt fiir den nicht stationdren Fall - also die
Wiederaulffiillung - die Steigung der Matrixpotenzi-
alskurve (9y,_/90), somit also wie bei der Infiltrati-
on auch die Diffusivitit.

Daher steigt in einem Sandboden wegen des
hohen Anteils von Grobporen das Wasser zunachst
schnell an, aber nur bis in eine geringe Hohe tiber
dem Grundwasserspiegel. In einem Schluffboden
ist bei gleichen Potenzialgradienten die aufsteigende
Wassermenge je Zeiteinheit zwar geringer, aber ver-
mindert sich nach oben weniger schnell.

Dieser Einfluss der ungesittigten Wasserleitfd-
higkeit und Porengrofienverteilung ist die Ursache
dafiir, dass der Grundwasserstand - von der Bo-
denoberfliche aus gemessen - sich bei den verschie-
denen Bodenarten unterschiedlich auf den Pflanzen-
wuchs und somit auf den Ertrag von Kulturpflanzen
auswirkt. Bei Sandboden werden Hochstertrdge in
der Regel bei Grundwasserstinden von < 50 cm un-
ter der Bodenoberkante erreicht. Bei Lehm und
Schluffboden, die im Vergleich zu Sandbdden eine
tiefere Durchwurzelung und eine héhere nutzbare
Feldkapazitit haben, liegt der optimale Grundwas-
serstand bei 1,4...1,8 m.

Hier wirken sich noch Grundwasserstinde von
bis zu 3,3m unter der Bodenoberfliche auf die
Ertrage aus, weil die Sittigungsgrade, die unter
mitteleuropdischen Klimabedingungen vorliegen,
noch eine hohe kapillare Wassernachlieferung er-
lauben (s. Abb. 6.4-10, k ist zwischen v, = — 102 und
—10*° hPa noch sehr hoch).

Auf Tonboden werden die héchsten Pflanzener-
trige bei Grundwasserstinden zwischen 0,9 und
1,3m unter Flur erreicht. Die kapillare Nachliefe-
rung ist hier bis zu Grundwasserstdnden von 2,5m
unter Flur ertragswirksam (vgl. k,, in Abb. 6.4-11)

¢) Drinung

Als Drianung wird der Wasserverlust eines Bodens
unter dem Einfluss der Schwerkraft bezeichnet. Um
einen Boden zu drinen, muss man die GWO als Be-
zugsbasis fur das Matrixpotenzial im Profil absen-
ken. Dies geschieht durch offene Griben oder iiber-
deckte unterirdische Rohrleitungen. Da ein Graben-
und Rohrsystem ein Gefille einhalten muss, um das
Ablaufen des Dranwassers sicherzustellen, ist die
GWO nicht beliebig absenkbar und damit die abso-
lute Potenzialdifferenz nur innerhalb enger Grenzen
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erhohbar. Verbesserungen der Drianung des Bodens
werden dadurch erreicht, dass die FlieSstrecken in-
nerhalb des Grund- und Stauwasserbereichs in der
Bodenmatrix verkiirzt werden (Abb. 6.4-8, links).
Dadurch erhoht sich der Potenzialgradient und die
lokale Flief3geschwindigkeit nimmt zu.

In humiden Klimaten kann eine Dridnung not-
wendig werden, um die Beliiftung eines Bodens zu
verbessern. In diesem Fall ist die Funktionsfihig-
keit der Drianung davon abhingig, ob die GWO so
weit abgesenkt werden kann, dass die Grobporen
nach einem Niederschlag innerhalb weniger Stun-
den wieder entleert werden kénnen und damit der
Boden wieder beliiftet wird. Ein Boden gilt als nicht
drinwiirdig, wenn die Dranrohrstringe oder Gra-
ben sehr nahe aneinander gelegt werden miissen,
um die Fliefzeiten in einem Boden mit geringer
Wasserleitfahigkeit hinreichend zu verkiirzen, oder
sehr tief, um ein hinreichend negatives Matrixpo-
tenzial in der zu drinenden Bodenschicht zu errei-
chen. In Abb. 6.4-8 (rechts) ist ein Beispiel fiir eine
Rohrdranung angefiihrt.

Die kiinstliche Drianung landwirtschaftlich ge-
nutzter Flichen erfolgte frither ausschliefSlich mit-
tels offener Grében, heute weitgehend durch Rohr-
drine. Fiir die volle Wirksamkeit eines Dransystems
sind Drinabstand, Drintiefe und Weite der Drin-
rohre entscheidend. Fiir die Festlegung dieser drei
Parameter gibt es eine Anzahl von teils empirisch,
teils theoretisch begriindeten Gleichungen. Bei letz-
teren basiert die Formulierung auf der Kenntnis der
ein- und mehrdimensionalen stationdren und nicht
stationdren Flieflvorginge, die im Kap.6.4.3 kurz
umrissen wurden.

Unter ariden Klimabedingungen ist eine ausrei-
chende, meist kiinstliche Drianung die unbedingte
Voraussetzung fiir eine Bewisserung, die fiir die
Pflanzenproduktion erforderlich ist. Nur so wird
eine Auswaschung der Salze des Bewisserungswas-
sers, die bei starker Evaporation in Oberflichenna-
he akkumuliert sind, aus dem Boden ermdoglicht.
Nihere Einzelheiten dieses umfangreichen Fachge-
bietes vermittelt die Spezialliteratur.

6.4.4 Wasserbewegung in
| dampfformiger Phase

In Boden, deren Porensystem nicht vollstindig mit
Wasser gefiillt ist, enthilt die Bodenluft stets reich-
lich Wasserdampf. Der Sittigungsgrad betragt, ab-
gesehen von der obersten, durch Evaporation aus-
getrockneten Bodenschicht, stets mehr als 90 %.

Dieser Wasserdampf bewegt sich im Boden bei auf-
tretenden Potenzialgradienten zum Ort niedrigsten
Potenzials, d.h. niedrigsten Dampfdrucks. Wird
Wasserdampf aus dem Boden abtransportiert, so
wird er durch Verdunstung (Evaporation) aus dem
flissigen Wasser ersetzt. Die hohe Wassersittigung
der Bodenluft ist auch der Grund dafiir, dass kleine
hoch spezialisierte Bodentiere und feine Wurzeln
(Wurzelhaare) schnell vertrocknen, wenn sie aus
dem Boden genommen und der Luft ausgesetzt
werden.

6.4.4.1 Wasserdampfbewegung im
Boden

Die Ursachen fiir die Entstehung eines Dampf-
druckgefilles im Profil kénnen sein: Unterschiede
(1) in der Dicke der Filme des Adsorptionswas-
sers, (2) in den Kriimmungsradien der Menisken,
(3) in der Temperatur und (4) im osmotischen
Druck der Bodenlosung. Die Bewegung selbst er-
folgt vorwiegend durch Diffusion, der Einfluss von
Konvektionsstromungen ist in der Regel auf die
obersten cm des Profils beschrinkt. Da im Boden
bei Matrixpotenzialen mit > - 10*hPa (pF <4,2) die
Wasserdampfdriicke nur unwesentlich unter dem
Séttigungsdampfdruck bleiben (p/p, > 95 %), kom-
men durch Temperaturunterschiede weitaus gro-
Bere Dampfdruckgradienten als durch die anderen
Faktoren zustande.

Infolge abwechselnder Erwirmung und Abkiih-
lung der Bodenoberfliche im Rhythmus der Tages-
und Jahreszeiten kommt es so zu stindigen Wasser-
bewegungen, die immer in Richtung auf die kiltere
Zone hin erfolgen. In ihrem Ausmaf tritt diese
Bewegung im humiden Klimabereich im Allgemei-
nen hinter der Bewegung in fliissiger Phase zuriick.
Im Herbst ist sie bei sonnigem Wetter und klaren
Nichten am stirksten und kann dann bis zu 1 mm
Wasser fiir eine Schicht von 15cm Michtigkeit je
Nacht betragen. In ariden Klimaten mit ihren gro-
Beren Temperaturschwankungen fillt dagegen die
dampfférmige Bewegung viel stirker ins Gewicht,
weil dort bei dem meist geringen Wassergehalt der
Boden die Bewegung in der fliissigen Phase sehr
gering ist.

Dieser thermisch bedingte Wasserdampftrans-
port im Boden fiihrt in der Nihe von Bodenheiz-
rohren, wie sie z. B. im intensiven Pflanzenbau zur
Erwarmung des Pflanzbeetes eingebaut werden,
zwangsldufig zu einer deutlichen Austrocknung in
der Umgebung der Heizelemente und verringert da-
mit nicht nur die Warmeableitung aufgrund der bei
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geringerer Wassersittigung verminderten Wairme-
leitfahigkeit. Auflerdem kommt es in dem trocke-
neren Bodenvolumen auch zu einer Zunahme des
osmotischen Effektes aufgrund der Salzausschei-
dung. Damit ist auch die Anwendbarkeit derartiger
technischen Mafinahmen nur sehr begrenzt.

Die Erniedrigung der Dampfdriicke {iber Was-
serfilmen und Menisken fithrt dazu, dass sich das
Wasser, das durch die Temperaturabnahme der Gas-
phase kondensiert ist, schnell auf diesen Filmen
und Menisken niederschldgt. Einen Eindruck vom
Ausmaf3 der Dampfdruckerniedrigung tiber den
gekriimmten Menisken in engen Kapillaren gibt
Tabelle 6.4-1. Es ist zu erkennen, dass die Dampf-
druckerniedrigung erst ein nennenswertes Ausmafd
erreicht, wenn das Matrixpotenzial beim Perma-
nenten Welkepunkt (pF=4,2; ¥_=-1,5MPa, s.a.
Abb. 6.4-4) erheblich unterschritten wird. Da aber
eine so starke Entwisserung in Boden mit Ausnah-
me der obersten, der direkten Sonneneinstrahlung
ausgesetzten Schicht, nicht auftritt, spielt der Faktor
Meniskenkriimmung fiir den Dampftransport eine
untergeordnete Rolle. Das Gleiche gilt auch fiir den
Einfluss der Adsorptionswasserfilme, die mit den
Menisken im Hinblick auf die Bindungsstirke und
damit auch auf den Dampfdruck, der iiber ihnen
herrscht, im Gleichgewicht stehen.

Die Bewegung des Wasserdampfs im Boden un-
terliegt im Prinzip den gleichen GesetzmifSigkeiten
wie die des flissigen Wassers. Da der antreibende
Gradient, der Dampfdruckunterschied, sich durch
Unterschiede der Wasserdampfkonzentration aus-
driicken lisst, werden zur Beschreibung der Bewe-
gung Diffusionsgleichungen verwendet. Fiir den Fall
stationirer Diffusionsstromung ist die allgemeine
Transportgleichung fiir die stationire Diffusion in
Form des 1. Fick’schen Gesetzes giiltig:

oc
q=D, o (Gl 6.4.31)
in der g die je Zeit- und Flacheneinheit transpor-
tierte Wassermenge, D, der Diffusionskoeffizient,
¢ die Wasserdampfkonzentration und x die Dif-
fusionsstrecke bedeuten. Diese Gleichung hat den
gleichen Aufbau wie die Darcy-Gleichung. Sie hat
lediglich anstelle des antreibenden Druckgradienten
den Konzentrationsgradienten.

Die nicht stationdre Diffusionsstromung kann
durch das 2. Ficksche Gesetz beschrieben werden,
wenn der Diffusionskoeffizient D, von der Flief3stre-
cke unabhingig ist, also sich nicht mit ihr éndert:
oc %

Der Diffusionskoeffizient D, erfasst in beiden Glei-
chungen analog zum Wasserleitfihigkeitskoeffizien-
ten k alle Bodeneigenschaften, welche die Diffusion
beeinflussen - z.B. die Grofle des luftgefiillten Po-
renvolumens, die Verteilung und Form der Poren.
D,-Werte sind daher stets kleiner als Werte fiir Was-
serdampfdiffusion durch einen gasgefiillten Raum.

6.4.4.2 Evaporation aus dem Boden

An der Bodenoberfliche spielt die Bewegung von
Wasserdampf eine wesentlichere Rolle als im Bo-
denprofil, weil (a) die Sonneneinstrahlung auftrifft
(Energiebedarf zur Verdampfung fiir Wasser von
20°C betrigt 2,44kJg™!), (b) die relativen Wasser-
dampfdriicke in der angrenzenden Luft meist ge-
ringer sind als in der Bodenluft und (c) infolge
von Luftbewegungen der Abtransport schneller als
durch den Diffusionsvorgang allein erfolgt.

An der Bodenoberfliche wird der Wasserdampf-
transport durch den Vorgang der Verdampfung und
den anschlieflenden Abtransport durch die Bewe-
gung der Luft verursacht. Der Motor fiir die Ver-
dampfung ist die Energieeinstrahlung (R,), die von
der Sonne stammt. Thr steht eine Energieabgabe ge-
geniiber, die sich aus Abstrahlung (R,), Wasserver-
dunstung (E) und der Ableitung fithlbarer Wirme
in die Atmosphére (H) zusammensetzt.

Fir die Einstrahlung muss deren Anteil, der an
der Erdoberfliche wirksam ist, ndmlich die gesamte
oder Globalstrahlung nach Abzug des reflektierten
Anteils eingesetzt werden. Letzterer wird durch die
Albedo (r) angegeben. Die Albedo ist das Verhiltnis
des reflektierten zum eingestrahlten Energiebetrag.
Sie ist von den Reflexionseigenschaften der Bo-
denoberfliche einschliefllich der Vegetation abhén-
gig. Sie liegt zwischen 5 % bei offenen Wasserflichen
und rund 50 % bei reinem weiflem Sand. Es gilt:

R(I-nN=R+E+H (Gl 6.4.33)

Die Wasserverdunstung (E) wird durch die Dalton-
Gleichung beschrieben:

E=f(u) (e,-e).

Fiir die Verwendung in Bezug auf die Verdunstung
wird sie statt in der Energieeinheit J oder kJ auf die
Wassermenge (mm d™') umgerechnet, die bei einem
Energiebedarf von 2,44kJ g™ bei 20°C verdunstet.
In der Gleichung ist f (u) ein empirischer Faktor,
der die Windgeschwindigkeit (u; in ms™') beriick-
sichtigt. (e ,—e) ist das Sattigungsdefizit (in mbar
oder hPa), das den Gradienten des Wasserdampf-
drucks beriicksichtigt. Diese Gleichung bildet die

(Gl 6.4.34)
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Grundlage fir Arbeitsgleichungen, wie z.B. jene
von HAUDE, THORNTHWAITE, PENMAN.

Die Verdunstungsverluste an der Bodenoberfla-
che werden durch Wasserbewegung in der fliissigen
Phase aus tieferen Schichten ausgeglichen. Solange
die Nachlieferung ausreichend hoch ist, trocknet die
Bodenoberfliche nicht aus. Je hoher die Verduns-
tung steigt, um so steiler miissen die hydraulischen
Potenzialgradienten werden, um die Verdunstungs-
verluste auszugleichen. Dies hat jedoch weiterhin
zur Folge, dass der Wassergehalt und damit auch die
Wasserleitfahigkeit der oberflichennahen Schicht
abnehmen, mithin auch die Evaporation haufig
sprunghaft abnimmt, selbst wenn die ausgetrockne-
te Schicht nur sehr diinn ist.

Deswegen wird bei Boden zwischen der poten-
ziellen Evaporation (E ) und der aktuellen Eva-
poration (E,) unterschieden. Diese Differenzierung
wird vor allem auch bei der gemeinsamen Berech-
nung von Evaporation und Transpiration der Pflan-
ze verwendet (Evapotranspiration, Kap. 6.4.7.2). Die
hier erwidhnten Berechnungsverfahren beziehen
sich alle auf die potenzielle Evaporation (Ep)'

Die sprunghafte Abnahme der Evaporation ist
besonders bei Boden ausgeprigt, deren Wasser-
leitfihigkeit bei zunehmender Entwiésserung rasch
sinkt. Dies ist vor allem bei Grobsand- und Mit-
telsandboden der Fall, bei denen auf eine trockene
Schicht, scharf abgesetzt, der feuchte Boden folgen
kann. In Feinsandbdden sowie ton- und schluff-
reichen Bdden bleibt dagegen die oberste Schicht
langer feucht, weil das verdunstete Wasser durch ka-
pillaren Wassernachschub wihrend eines lingeren
Zeitraums erganzt wird. Allerdings ist dann auch
die gesamte verdunstete Wassermenge hoher.

Die infolge der schnellen Wassernachlieferung
hohere Evapotranspiration nasser Boden fihrt auch
dazu, dass dort im hydrologischen Zyklus eines Jah-
res weniger Grundwasserneubildung maéglich ist als
auf trockeneren Boden (Abb. 6.4-13).

Die sich bei Sandbéden bildende trockene Ober-
flichenschicht folgt daraus, dass diese Boden leicht
der Winderosion unterliegen. Wasserverluste durch
Evaporation sind in Béden gering, deren Porensys-
tem grob genug ist, eine geringe ungesittigte Was-
serleitfahigkeit zu gewdhrleisten, aber fein genug,
um Luftturbulenz im Porensystem zu unterbinden.
Dies wire bei einer Grobsandschicht an der Bo-
denoberfliche besonders giinstig verwirklicht.

Eine Verminderung der Evaporation kann z.B.
durch Windschutzpflanzungen und MafSnahmen
der Bodenbearbeitung erfolgen. Im letzteren Fall
steht die Herstellung eines Oberbodens, der hin-
sichtlich der Ausbildung der Aggregate und damit
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Abb. 6.4-13 Grundwasserneubildung bei einem Sand-
boden im Raum Hannover in Abhéngigkeit von Nie-
derschlag und Grundwasserabstand (1968...1982).
Grundwassernah: <1,75m, grundwasserfern: >1,75m
(nach RENGER et al. 1986).

auch des Porensystems der Grobsandfraktion ah-
nelt, im Vordergrund. Aus den gleichen Griinden ist
auch die Evaporation unter einer dichten Pflanzen-
decke (z.B. nach Bestandesschluss, d.h. vollstandi-
ger Bodenbedeckung im Ackerbau und im Wald)
geringer als auf ungeschiitzten Flachen.

In einigen Fillen wurden chemische Behand-
lungen zur Verminderung der Evaporation erprobt,
die (a) ein krimeliges Oberfldchengefiige bewirken,
(b) die Oberflichenspannung des Wassers herab-
setzen, (c) eine monomolekulare Schutzschicht auf
dem Wasser bilden kénnen (z. B. Hexadecanol). Die
Wirkung der ersten beiden Behandlungen beruht
darauf, dass (a) das Wasser schneller versickert bzw.
(b) tiefer in den Boden eindringt.

6.4.4.3 Kondensation im Boden

Da die relative Luftfeuchte im Boden in der Regel
hoch ist, fithrt jede Temperaturabnahme in einer
Bodenzone zu einer Kondensation von Wasserdampf
aus der Bodenluft. Das gleiche geschieht auch, wenn
ein diffusiver Zustrom von Wasserdampf einsetzt,
weil der Dampfdruck in einer benachbarten Zone
infolge der Erwdrmung des Bodens ansteigt. Dieser
Zusammenhang zwischen Temperatur und Sitti-
gungsdampfdruck fithrt im Boden dazu, dass im
Tagesverlauf Wasserdampf aus dem erwarmten
Oberboden nicht nur zur Atmosphidre hin evapo-
riert, sondern auch in den Unterboden eindringt
und dort niedergeschlagen wird. Im Verlauf der
Nacht findet der entgegengesetzte Vorgang statt.
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Das Ausmafl dieser Wasserdampfbewegung ist
von den Temperaturschwankungen im oberflichen-
nahen Boden abhingig. Unter mitteleuropdischen
Klimabedingungen ist der Effekt im Spitsommer
am stirksten, und zwar bei unbedecktem, nicht
wassergesittigtem Boden.

Selbst in Wiistenklimaten kann die nichtliche
Abkiihlung der Bodenoberfliche bei entsprechen-
der Abdeckung zur Akkumulation kleiner Wasser-
mengen aus dem Boden fithren. Mafinahmen zu
ihrer Gewinnung gehéren daher dort zu den Uber-
lebenstechniken.

Eislinsenbildung im Winter wird ebenfalls durch
die Kondensation von Wasserdampf an besonders
kalten Stellen im Boden geférdert. Dies gilt insbe-
sondere in trockenen Bdden, in denen die unge-
sattigte Wasserleitfahigkeit zu gering ist, um den
Wirmenachschub mit flieSbarem Wasser aufrecht
zu erhalten (vgl. Bodentemperatur, Kap. 6.6). Dies
fithrt zu einer Wasseranreicherung im gesamten
Oberboden, insbesondere unter den kiltesten Stel-
len, z.B. unter Steinen und Straflenbeligen. Die
Kondensation aus der Dampfphase ist daher eine
der Ursachen fiir die Entstehung von Frostaufbrii-
chen und -hebungen im Boden (Kryoturbation).

6.4.5 Wasserhaushalt der
| Boden

Die im Verlauf des Jahres wechselnden Witterungs-
bedingungen und die hierdurch bedingten Schwan-
kungen in der Stoffwechselintensitit der Pflanzen
fithren zu einem mehr oder weniger stark ausge-
prégten, charakteristischen Verlauf von Wasserzufuhr
zum Boden und Wasserverlusten aus dem Boden.
Der Verlauf dieser Veranderungen, der vielfach unter
dem Begriff Wasserhaushalt zusammengefasst wird,
ist auf8er von den genannten Faktoren auch noch von
den Bodeneigenschaften sowie von der hydrologi-
schen Situation abhingig. Hierbei sind vor allem die
Wasserleitfihigkeit der Boden bei unterschiedlichen
Sattigungszustinden und damit die Eigenschaften des
Porensystems von Bedeutung. Daher sind die Mat-
rixpotenzialkurve [y =f(6)] und die Wasserleitfahig-
keitskurve [k =f(y) oder k =f(6)] wichtige Hilfsmittel
bei der Beurteilung von Bodenwasserhaushalten.

6.4.5.1 Bodenkennwerte

Fiir die Beurteilung des Wasserhaushalts von Boden
werden hédufig Begriffe wie Feldkapazitit (FK) und

Permanenter Welkepunkt (PWP) verwendet. Diese
Werte entsprechen Wassergehalten, die fiir die ein-
zelnen Bodenschichten und -horizonte charakteris-
tisch sind und sich unter definierten Verhiltnissen
stets wieder einstellen. Frither wurde oft angenom-
men, dass es sich bei diesen ,Kennwerten' um Bo-
denkonstanten handelt, deren Wassergehalt einem
bestimmten Gleichgewicht entsprechen wiirde. Die
vorkommenden Wassergehalte werden jedoch auch
von Faktoren beeinflusst, die nicht mit Bodeneigen-
schaften zusammenhéngen.

a) Feldkapazitit (FK)

Wenn die Wasserzufuhr, z. B. nach langer andauern-
den Niederschldgen, beendet ist, verdndert sich der
Wassergehalt im Bodenprofil allmihlich in Rich-
tung auf ein ausgeglichenes hydraulisches Potenzial
(4, =0 in Abb. 6.4-3). Diese Verteilung des Wassers
verlduft meist nicht gleichmiafig, sondern verlang-
samt sich nach 1 bis 2 Tagen so stark, dass das Errei-
chen eines Gleichgewichts vermutet werden konnte.
Der Wassergehalt, bei dem dieser Zustand auftritt,
wird als Feldkapazitit (FK) bezeichnet. Er wird in
Vol.-%, bezogen auf den bei 105°C getrockneten
Boden (s.Kap.6.4.1) ausgedriickt und bezieht sich
auf einen Tiefenbereich bzw. ein Bodenprofil. Die
Feldkapazitit ist abhdngig vom Gleichgewichtszu-
stand des Bodenwassers, von der Profiltiefe, der
Ko6rnung, dem Gehalt an org. Substanz, dem Gefiige
und der Horizontabfolge. Fiir die Feldkapazitat gibt
es zwei Situationen:

Die erste Situation entspricht dem in Abb. 6.4-3
dargestellten hydraulischen Gleichgewicht. Dieses
kann sich z.B. nach einem niederschlagsreichen
Winter im Friihjahr einstellen, wenn die GWO nicht
tiefer als 3 m unter Flur liegt und die ungesittigte
Wasserleitfahigkeitsfunktion (kg, s. Kap. 6.4.3.2 und
Abb. 6.4-11) im Bodenprofil keine starke Verande-
rung aufweist. Die Feldkapazitit hat dann pF-Werte
von <2,5. Am haufigsten ist der Bereich zwischen
pF 1,8 und 2,5. Nahe der Bodenoberfliche entspre-
chen diese Werte einem Abstand von der GWO von
60 und 300cm. Im Gleichgewichtszustand steigt
der Wassergehalt bei Feldkapazitit in einem Boden
gleichmafliger Kérnung und gleichmafligen Gefii-
ges von oben nach unten (siehe Abb. 6.4-3).

Die zweite, weitaus haufigere Situation entspricht
im Gegensatz zur ersten Situation keinem Gleich-
gewicht. Sie entsteht dann, wenn die GWO sehr tief
liegt (>3 m). In diesem Fall wird vor Erreichen des
Gleichgewichts der Boden so stark entwissert, dass
die Gleichgewichtseinstellung infolge geringer Was-
serleitfahigkeit mehr und mehr verzogert wird. Das
Ausmaf} der Verzogerung ist besonders dann hoch,



6.4 Bodenwasser

wenn im Profil ein extremer Wechsel in Kornung
und Gefiige auftritt; tiberdies ist es von der Form
der pF-Kurve abhingig. Das fithrt auch dazu, dass
z.B. in Sandbdden haufig die Werte der Feldkapazi-
tdt bereits bei einem pF-Wert von 1,5 liegen, was im
Gleichgewicht einem Abstand der GWO von 30 cm
unter Flur entspricht.

Je stirker die anfingliche Wasserabgabe im Ver-
gleich zum gesamten Wassergehalt ist, desto starker
ist die Verminderung der Wasserleitfahigkeit und
dementsprechend die Verzogerung der Gleichge-
wichtseinstellung. Daher zeigen Sandboden 1 bis
2 Tage nach Ende der Infiltration eine ausgeprégte
Feldkapazitit, wihrend z. B. Tonbdden oft gar kei-
ne Feldkapazitit erkennen lassen. Die Abhéngigkeit
der Feldkapazitit von der Wasserleitfihigkeit ist
auch die Ursache dafiir, dass in grundwasserfernen
Bodenschichten selten hohere Werte als pF 2,5 fiir
die Feldkapazitit gefunden werden. Dies trifft selbst
dann zu, wenn z. B. die GWO bei 10 m liegt, so dass
sich im Oberboden theoretisch ein pF-Wert von 3,0
einstellen miisste. Auflerdem hédngt der Wasserge-
halt bei Feldkapazitit von weiteren Parametern ab:
e Einfluss der Kornung: Die Wassergehalte, die

sich im pF-Bereich der Feldkapazitit (pF 1,8 bis

2,5) bei den verschiedenen Boden einstellen, sind

um so hoher, je feinkérniger der betreffende Bo-

den ist (Abb. 6.4-14).
® Der Einfluss des Gefiiges: Abb. 6.4-5 zeigt, dass

der Wassergehalt von dem pF-Wert abhingt, der

bei der jeweiligen Feldkapazitdt auftritt. Je hoher
dieser pF-Wert ist, desto stirker wird der Wasser-
gehalt herabgesetzt, wenn sich das Porenvolumen
durch die Bildung von groben Sekundirporen
erhoht (= Verminderung des Anteils an kleineren
Poren, s. Abb. 6.4-5).
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e Der Einfluss der organischen Substanz: je
gleichmiéfliger diese im Boden verteilt vorliegt,
umso grofler ist der Wassergehalt bei Feldkapa-
zitdt. In diesem Fall entspricht er derjenigen, die
bei feiner Verteilung der Tonfraktion im Boden
gemessen wird.

Im Freiland bestimmt man die Feldkapazitit, indem
der Boden stark gewissert und danach zum Schutz
gegen Evaporation abgedeckt wird. Die Feldkapa-
zitat ist erreicht, wenn nach wiederholter Wasser-
gehaltsbestimmung der weitere Wasserverlust ver-
nachlissigbar wird. Einen Naherungswert fiir die
Feldkapazitit erhdlt man in humiden Klimagebieten
vielfach im Friihjahr nach Ablaufen des Schmelz-
wassers, ehe die Evapotranspiration ein hoheres
Ausmafl annimmt.

b) Permanenter Welkepunkt (PWP)
Wenn eine Pflanze dem Boden Wasser entzieht, so
erreicht sie, wenn kein Wasser nachgeliefert wird,
einen Punkt, an dem sie das Wasser, das sie durch
Transpiration abgegeben hat, aus dem Boden nicht
mehr ersetzen kann - sie welkt. Der Wasseranteil,
der noch im Boden vorhanden ist, wenn das An-
schwellen der Pflanzenzellen (die Turgeszens) der
Pflanze nach Wasserzufuhr nicht wiederkehrt, wird
als Permanenter Welkepunkt (PWP) bezeichnet.
Das Matrixpotenzial entspricht bei diesem Zustand
bei Sonnenblumen (Helianthus annuus) und Kie-
fern (Pinus silvestris) —1,5-10*hPa (y,=-1,5MPa
bzw. pF4,2), wenn der Wurzelraum beengt und
daher einheitlich dicht durchwurzelt ist.

Dieser Wert gilt fir die Mehrzahl der Kultur-
pflanzen. Er wird daher konventionell als allge-
meingiiltig angenommen und bei der Berechnung
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des pflanzenverfiigbaren Wassers in einem Boden
zugrunde gelegt.

Bei pF4,2 ist das Wasser nur noch in den
Feinporen gebunden und bildet diinne Filme an
den Winden der Mittel- und Grobporen. Daher
ist der Wassergehalt beim PWP eng mit dem Ton-
gehalt verkniipft, wie aus Abb. 6.4-14 zu ersehen
ist. Der Einfluss des Gefiiges ist dagegen geringer
(s. Abb. 6.4-5) und kommt vor allem dadurch zu-
stande, dass das Feinporenvolumen um so grofer
ist, je mehr feinkornige Festsubstanz in einem
Bodenvolumen vorliegt und je dichter ein Boden
gelagert ist.

Die Bestimmung des PWP erfolgt mit Druck-
membran-Apparaten bzw. in Drucktpfen, wobei
1,5MPa als Gleichgewichtsdruck angenommen
wird.

c) Hygroskopizitit (Hy)

Bevor die Arbeitsweise mit pordsen Platten und
Membranen entwickelt wurde, verwendete man oft
die adsorbierte Wassermenge im Gleichgewicht mit
verschiedenen relativen Wasserdampfdriicken als
Kennwert des Wasserhaushalts. Am bekanntesten
ist die Hygroskopizitit nach E. A. MITSCHERLICH,
die im Gleichgewicht mit 10 % H,SO, oder gesit-
tigter Na,SO,-Losung bestimmt wird. Der relative
Wasserdampfdruck betrigt dann 94,3% und der
pF-Wert 4,7 (y, = - 5 MPa). Die Methode erfasst das
Gesamtpotenzial.

Aus dem Wassergehalt der Hygroskopizitit kann
mittels eines Umrechnungsfaktors, der in der Nihe
von 1,5 liegt, auf den Wassergehalt beim PWP um-
gerechnet werden. Durch Anderung der H,SO,-
Konzentration kénnen Hygroskopizititen und so-
mit Gesamtpotenziale auch bei niedrigen relativen
Wasserdampfdriicken gemessen werden. Die tech-
nischen Schwierigkeiten nehmen jedoch ab pF>4
erheblich zu.

6.4.5.2 Jahreszeitlicher Gang des
Wasserhaushalts

Unter dem Gang des Wasserhaushalts eines Bodens
versteht man den Wechsel der Wassergehalte, der
an die Jahreszeit gebunden ist und der durch das
klimabedingte Verhiltnis zwischen Wasserverlust
und Wasserzufuhr gesteuert wird.

a) Wasser- und Luftgehalte sowie Matrixpotenziale
In Abb. 6.4-15 sind auf der Grundlage von ganzjih-
rigen Matrixpotenzials- und Wassergehaltsmessun-
gen zum einen die Verdnderungen der nutzbaren

Wassermengen, zum anderen die der Luftgehalte in
einer podsolierten Braunerde dargestellt. Auflerdem
sind fiir einen Pseudogley aus saaleeiszeitlichem Ge-
schiebemergel (Abb.6.4-16) in Schleswig-Holstein
die Jahresginge der Matrixpotenziale iiber einen
Zeitraum von jeweils knapp 3 Jahren abgebildet.

In der podsolierten Braunerde unter Acker-
nutzung aus saaleeiszeitlichem Geschiebesand in
Schleswig-Holstein nimmt mit Beginn der Vege-
tationsperiode die Menge an pflanzenverfiigbarem
Wasser sehr schnell ab. Sie erreicht im Jahr 2003
bereits ab Mai bis in grofSere Tiefe nur noch sehr ge-
ringe Gehalte (ca. 5 %). Gleichzeitig steigt entgegen-
gesetzt der Luftgehalt im Boden deutlich an. In den
beiden Folgejahren reicht die Austrocknung auf-
grund der grofieren Niederschlige nur noch 2004
kurzfristig bis in 50 cm Tiefe, und 2005 verringerte
sich der Anteil an pflanzenverfiigbarem Wasser nie
unter 15 Vol-%; auflerdem zeigte sich, dass in dem
gepfliigten Ap- Horizont mit wenigen Ausnahmen
(im Mai 2004 und schwicher ausgepragt auch im
Sommer 2005) die engen Grob- und Mittelporen
weitgehend vollstindig mit pflanzenverfiigbarem
Wasser gefiillt waren. Eine vollstindige Wiederauf-
fiillung geschieht in den Winterhalbjahren. Aufler-
dem wird deutlich, dass im Ap-Horizont aufgrund
der Einarbeitung auch der Humusauflage deutlich
mehr pflanzenverfiigbares Wasser gespeichert wird,
was flach wurzelnden Pflanzen linger im Jahres-
verlauf zur Verfiigung steht. Komplementir hierzu
verlaufen die Isoplethen der Luftgehalte im Boden.

Der Pseudogley aus saaleeiszeitlichem Geschie-
belehm weist sehr kurzfristig schwankende Ande-
rungen der Matrixpotenzial im gesamten Boden-
profil auf (Abb. 6.4-16).

Wihrend der Vegetationsperiode im Trockenjahr
2003 setzt im Oberboden ab Juli eine Entleerung der
Grobporen ein, die aus der intensiven Wasseraufnah-
me durch die Pflanzen resultiert und die bis an die
Untergrenze des Sw-Horizontes hinabreicht, wih-
rend im Sd-Horizont hochstens die weiten Grobpo-
ren bis in maximal 120 cm Tiefe auf - 60 hPa entleert
werden. In den beiden feuchteren Folgejahren mit
ganz kurzen Unterbrechungen wird selbst der enge
Grobporenbereich nicht mehr entwissert. Starkere
Niederschlidge im Sommer ebenso wie grofiere Nie-
derschldge in den Winterhalbjahren fithren zu einer
schnellen Wiederaufsittigung und teilweise sogar
vollstaindigen Wiederauffiillung des Bodenvolumens
und resultiert sogar in einer kurzfristigen Séttigung
des Bodens bis zur Oberkante. Man erkennt des
Weiteren, dass trotz der von Jahr zu Jahr verschiede-
nen Niederschlags- und Temperaturverhéltnisse bo-
dentyp- und standortabhingige Gesetzmafligkeiten
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auftreten: In terrestrischen Boden bildet die Feldka-
pazitit in der Regel die Obergrenze der Wasserge-
halte (s. Abb. 6.4-4). Hohere Wassergehalte kommen
nur kurzfristig vor (Abb. 6.4-4 und 6.4-15). Die Ent-
wisserung des Bodens tiber die Feldkapazitat hinaus
wird in erster Linie durch Pflanzen hervorgerufen,
die das Wasser je nach Wasserleitfahigkeit und hyd-
raulischem Gradienten theoretisch bis zum Perma-

Bsv

By  Abb.6.4-15
Jahresgange der pflanzennutz-
baren Wassermengen und der
Luftgehalte in einer podsoligen
Braunerde unter Ackernutzung
(aus GEBHARDT 2007).

Abb. 6.4-16

Jahresgange (2003...2005) der
Matrixpotenziale (hPa) in einem
Pseudogley aus saaleeiszeitlichem
Geschiebelehm unter Weidenut-
zung (aus GEBHARDT 2007).

nenten Welkepunkt entziehen kénnten (Abb. 6.4-4).
Allerdings ist der Wasserausnutzungsgrad in dem
gewdhlten Beispiel sehr viel geringer und erreichen
aufler eventuell in den obersten geringméachtigen
Bodenschichten, die der Evaporation ausgesetzt
sind, niemals den Wert des Permanenten Welke-
punktes. Das Ausmafl der Evapotranspiration und
damit der Bodenaustrocknung hingt folglich ganz
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wesentlich von der ungesittigten Wasserleitfahigkeit
und dem hydraulischen Potenzialgradienten im Ver-
lauf der Austrocknung des Bodens ab. Je intensiver
und je gleichmifliger der Boden durchwurzelt wird,
desto mehr Wasser wird an die Atmosphire abgege-
ben (vgl. Abb.6.4-11). Auswertungen langjdhriger
Wasserhaushaltsmessungen in Deutschland unter
verschiedener Landnutzung haben jedoch ergeben,
dass die Matrixpotenziale unter Acker- und Weide-
nutzung bereits ab 60...80 cm Tiefe kornungs- und
strukurabhingig nur noch geringfuigig variieren und
dabei in den ausgewerteten ca 300 Versuchsmess-
jahren, nie Werte unter -600 hPa auftreten. Hieraus
folgt auch, dass besonders in feinkornigen Boden die
Wassermenge, die theoretisch pflanzenverfiigbar ge-
speichert war, nie auch nur annahernd ausgeschopft
worden ist.

Da unter humiden Klimabedingungen im Ver-
lauf eines Jahres mehr Wasser durch die Nieder-
schldge zugefithrt wird als verdunstet, kann stets
mit einer unterschiedlich intensiven nach unten
gerichteten Wasserbewegung (1, >0, in Abb. 6.4-3)
gerechnet werden. Diese Wasserbewegung erfolgt -
abgesehen von der obersten wechselfeuchten Zone
- im allgemeinen in Form einer Verdringung, bei
der die Wasseranteile, die spater von oben nachge-
liefert werden, die fritheren vor sich her schieben.
Diese Abwirtsbewegung geht im Bereich des Bo-
denprofils bei terrestrischen Boden fast ausschlie3-
lich im ungesittigten Zustand vor sich. Sie kann
wihrend der Vegetationsperiode in den obersten
Teilen des Bodens unterbrochen sein, weil dann
dort der Aufwirtstransport als Folge der Evapotran-
spiration tiberwiegt (1, <0 in Abb. 6.4-3).

Zwischen diesen beiden Zonen, die durch nach
oben bzw. nach unten gerichtete Potenzialgradi-
enten gekennzeichnet sind, kann man eine Ebene
mit dem Potenzialgradienten y,=+0 feststellen.
Diese Ebene, die eine horizontale Wasserscheide
im Boden darstellt, verschiebt sich im Profil im
Verlauf der Vegetationsperiode nach unten. Eine
Wassernachlieferung aus dem Grundwasser zur
Bodenoberfliche ist unter diesen Umstinden nur
moglich, wenn das Grundwasser so hoch ansteht,
dass die Wasserscheide unter die GWO absinkt.

b) Grundwasserneubildung

Die Menge an Sickerwasser, die durch Tiefenver-
sickerung bis zum Grundwasser vordringt und
daher fir die Grundwasserneubildung sorgt, wird
von zwei Faktorengruppen beeinflusst: (a) von der
klima- bzw. witterungsbedingten Menge und Ver-
teilung der Niederschlige sowie der Evapotranspi-
ration; (b) von den Bodeneigenschaften, wie dem

Zusammenhang zwischen Matrixpotenzial einer-
seits und Wasserleitfihigkeit und Wassergehalt an-
dererseits, sowie dem Infiltrationsvermdgen.

Die Neubildung von Grundwasser durch Zufuhr
von Sickerwasser variiert erheblich, da sie von der
Witterung abhéngt. Dies ist in Abb. 6.4-13 fiir eine
Zeitspanne von 14 Jahren fiir je einen grundwas-
serfernen und einen grundwassernahen Standort
dargestellt. In der Regel liegt das Maximum der
Versickerung in der Zeit zwischen Dezember und
Mai. Im Juli bis September ist die Versickerung am
geringsten.

Der Einfluss der Koérnung auf die Sickerwas-
sermenge in Abhingigkeit vom Grundwasserflurab-
stand ist aus Abb. 6.4-17 ersichtlich. Es ist zu erken-
nen, dass bei gréfleren Grundwasserflurabstinden
in Schluffbéden geringere Versickerungsmengen
als in Sand- und Tonboden auftreten. Die Ursache
dafiir liegt in der hoheren nutzbaren Feldkapazi-
tit des effektiven Wurzelraums. Dadurch kommt
es bei Schluff- und Lehmbdden bei vergleichbaren
Niederschligen wihrend der Vegetationsperiode zu
einer hoheren Evapotranspiration als bei Sand- und
Tonbdden. In der darauf folgenden Zeit (Herbst und
Winter) brauchen Schluffbden mehr Wasser als die
Sand- und Tonbéden, um die Feldkapazitit und da-
nach einen hydraulischen Gradienten, der durchge-
hend nach unten gerichtet ist, wieder herzustellen.

Bei geringen Grundwasserflurabstinden spielt
das unterschiedliche Wasserspeichervermogen der
Boden keine Rolle, da die Evapotranspiration und
damit auch die Versickerung von der Hohe des kapil-
laren Aufstiegs bestimmt werden. Abb. 6.4-17 zeigt,

= nFKWe (mm)
13 nFKWe (mm) A T0
= /e
= R

5 - 1/

S 150 {

g e o ~ F 100
@ S i / /

2 100f{ | / - /

© I - 4

'% o SR

S 50 ;

(O} 0 1 2 3 0 1 2 3

Grundwasser-Flurabstand (m)

Abb. 6.4-17 Grundwasserneubildung N (mm) in der
Vegetationszeit (Mai- Oktober) in Abhangigkeit von
Grundwasserflurabstand, nutzbarer Feldkapazitdt und
Bodenart (links) und der Vegetation (rechts). A= Acker-
land, G= Griinland, F= Nadelwald, nFKWe = nutzbare
Feldkapazitat im effektiven Wurzelraum (nach RENGER
et al. 1984).
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dass die Tiefenversickerung (= Grundwasserneubil-
dung) bei gleichen Boden und Klima sehr stark von
der Nutzung abhéngig ist. So nimmt die Grund-
wasserneubildung in der Reihenfolge Acker > Griin-
land > Nadelwald ab.

6.4.6 Wasserhaushalt von
| Landschaften

Der Wasserhaushalt eines Bodens an einem Stand-
ort wird sehr wesentlich von seiner Lage innerhalb
der nichsten Umgebung bestimmt. Da hierdurch
auch die gesamte Bodenentwicklung sowie die da-
durch entstehenden Bodeneigenschaften beeinflusst
werden, ist es notwendig, den Wasserhaushalt der
umgebenden Landschaft mit in Betracht zu ziehen,
wenn ein Standort bodenkundlich erfasst werden
soll. Da das Wasser im Boden prinzipiell in Bewe-
gung ist, bietet sich die Darstellung als Stromungs-
system an. Stromungssysteme werden beschrieben
durch Aquipotenziale, im vorliegenden Fall durch
Hohenlinien des Gelindes oder des freien Was-
serkorpers, der durch die GWO begrenzt wird,
durch Stromungsfaden und durch die Rander. Der
Ausgangspunkt der Stromungsfiden eines beliebig
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gewdhlten Abschnitts in einem Stromungssystem
heifit Quelle (Punkt-, Linien- oder Flichenquelle),
ihr Endpunkt heifit Senke (Punkt-, Linien- oder
Flichensenke). Als Stromungsfiden koénnen am
Beispiel einer Landschaft in erster Niherung die
offenen Wasserldufe betrachtet werden. Den Rand
bildet die Wasserscheide.

Der Wasserhaushalt einer Landschaft ist schwie-
riger als der eines Bodenprofils zu erfassen, weil
Quellen und Senken nicht ohne weiteres vollstindig
erkennbar sind. In Abb. 6.4-18 ist der Zusammen-
hang zwischen den genannten Groflen bzw. Eigen-
schaften des Einzugsgebiets schematisch dargestellt.

6.4.6.1 Einzugsgebiete

Die regionale Begrenzung eines Gebiets, in dessen
Wasserhaushalt ein Boden integriert ist, wird durch
das Einzugsgebiet des betreffenden oberirdischen
Gewdssernetzes bestimmt. In der Hydrologie wird
ein solches auch als Vorflutersystem bezeichnet.
Es ist durch die Wasserscheiden von den angren-
zenden Einzugsgebieten getrennt. Wasserscheiden
sind Ebenen im Boden- bzw. Gesteinskorper, durch
die kein Fluss erfolgt (vgl. Abb.6.4-8; vgl. auch
die horizontale Wasserscheide, Kap.6.4.5.2). Von

kluftiges Sedimentgestein

Wasserlaufe
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Abb. 6.4-18 Schema eines Wassereinzugsgebietes in Abflusssituation. Oberer Teil: Draufsicht, unterer Teil: Gelan-
dequerschnitt an der Linie A-B. Die hydrologische Wasserscheide definiert die seitliche Begrenzung des Wasserzu-

stromes.



6 Physikalische Eigenschaften und Prozesse

ihnen aus verlaufen Strémungsfiden zu benachbar-
ten Einzugsgebieten. Die hydrologischen Wasser-
scheiden decken sich nicht immer mit dem Verlauf
der topographischen Hohenlinien. Im Allgemeinen
geben letztere jedoch erste Hinweise auf die hydro-
geologischen Verhiltnisse und damit auch auf die
unterirdische Wasserscheide (Abb. 6.4-18, unten).
Jedes Einzugsgebiet kann in eine Anzahl von Ein-
heiten kleinerer Ordnung unterteilt werden, fiir die
im Prinzip die gleichen Bedingungen wie fiir das
iibergeordnete gelten.

6.4.6.2 Einfluss von Topographie
und lithologischer Situation auf den
Wasserhaushalt

In Abb.6.4-18 ist eine Landschaft in der Aufsicht
(oben) und im Vertikalschnitt schematisch darge-
stellt, die aus kliiftigem Sedimentgestein neben Lo-
ckersedimenten tiber kluftfreiem Festgestein besteht.
Der obere Teil der Abbildung zeigt den Verlauf der
angenommenen Hohenlinien und der Oberflichen-
gewisser (Béche, Fliisse), die sich daran orientieren.
Zwischen beiden besteht ein Zusammenhang, weil
das Wasser seinerseits die geomorphologische For-
menausbildung beeinflusst. Im Beispiel deckt sich
die topographische Wasserscheide auf der rechten
Bildseite mit der hydrologischen, weil das Lockerge-
stein in allen Raumrichtungen eine identische d.h.
isotrope Wasserleitfahigkeit aufweist. Am Hiigel auf
der linken Bildseite ist das nicht der Fall, weil die
gesteinsbedingten Schichtflichen an beiden Seiten
der topographischen Wasserscheide Wasser aus dem
Niederschlagseinzugsgebiet heraus leiten.

6.4.6.3 Einfluss von Klima und
Witterung auf den Wasserhaushalt

Das Schema in Abb.6.4-18 zeigt auflerdem eine
Situation, wie sie unter humiden Klimabedingungen
in Zeiten ohne gehdufte Hochwasserereignisse vor-
liegt. Das offene Gerinne wird hier durch Wasser ge-
speist, das einen Teil seines Weges durch den Boden
hindurch genommen hat. Uber diese Gerinne ver-
lasst das Wasser das Einzugsgebiet. Die abfliefende
Wassermenge hingt dabei in ihrem jahreszeitlichen
Verlauf von Witterungs- und Klimabedingungen ab.

Als Beispiel fir die Verteilung innerhalb des
Jahres ist in Abb. 6.4-19 der gemessene Abfluss aus
einem 88ha grofien, als Acker genutzten Einzugs-
gebiets dargestellt, das zum Untergrund durch Ton-
schichten abgedichtet ist. Es ist zu erkennen, dass
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Abb. 6.4-19 Niederschlage und monatliche Abflisse
aus einem 88ha groBen Einzugsgebiet bei Uppsala
(Schweden); Mittelwerte aus 12 Jahren. Toniger Lehm,
Jahresniederschlag 537 mm, mittlerer jahrlicher Ab-
fluss 98 mm, Ackernutzung (nach HALLGREN & TJERN-
STROM 1966).

der Abfluss im Mittel der 12-jahrigen Messperiode
nicht mit dem Niederschlagsmittel korreliert. Sein
Maximum liegt am Ende des Winterhalbjahres und
ist im Mdrz und April durch die Schneeschmelze
verstirkt. Das Minimum im Juni ist eine Folge der
hohen Evapotranspiration in diesem Monat.

Schlie8lich muss darauf hingewiesen werden,
dass es bestimmte Positionen in der Landschaft gibt,
wo das freie Wasser als Grundwasser der Geldn-
deoberkante besonders nahe kommt (Abb. 6.4-20).

Hier ist seine Wirkung auf die Bodenentwick-
lung, durch die Topographie bedingt, anders als
in den vorhin genannten Bereichen. Einzelheiten
hierzu sind im Kapitel 7.1, Faktoren der Bodenent-
wicklung, dargestellt. Unter ariden Klimabedingun-
gen und unter dem Einfluss von Hochwasser gibt es
keinen Zufluss zum Wasserlauf aus dem Grundwas-
ser. Vielmehr wird dieses durch das im Wasserlauf
hoch anstehende Wasser gespeist. In tieferen Lagen,
abseits vom offenen Gerinne, kann es dabei zur
Bildung von Nassstellen kommen - mit hydromor-
phen Merkmalen in den Boden, wie Vergleyung
in humiden Klimaten und Salzakkumulation unter
ariden Bedingungen.

6.4.6.4 Auswirkungen der
Wasserbewegung auf die Boden-
entwicklung

Der Wasserhaushalt eines Einzugsgebiets wirkt sich
auf die Bodenentwicklung aus, indem er die Intensi-
tdt der Infiltration oder, unter ariden Bedingungen,
des kapillaren Aufstiegs beeinflusst.
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Abb. 6.4-20 Verlauf der Grundwasseroberflache (GWO) (Grundwasserdom) in Zuflusssituation, hier fiir den Fall
ariden Klimas (nattrlicher Flusslauf, vor allem auch Kanalbewasserung). Unter humiden Klimabedingungen entste-

hen derartige Stromungsverlaufe bei Hochwasser.

Die unter humiden Bedingungen vorherrschende
Infiltration erzeugt im ungesittigten Bereich umso
mehr eine gravitationsgetriebene vertikale Verlage-
rung im Bodenprofil, je geringer der Wassergehalt
ist. Im Bereich des stromenden Grundwassers er-
zeugt sie demgegentiiber im Wesentlichen eine seit-
liche Verlagerung léslicher Substanzen. Ein weiterer
Einfluss geht vom Anteil des nicht infiltrierenden
Wassers aus, der das Oberflichenwasser bildet. Es
ist die Ursache fiir Wassererosion (s. Kap. 10.8.1).

Unter Waldvegetation bildet sich in der Regel
kein Oberflichenwasser, weil infolge bioturbater
Lockerung die Infiltration nicht behindert wird.
Stattdessen kommt es in Hanglagen zu Erdrutschen
oder Bodenflieflen, wenn die Kombination von
Gewichtszunahme, durch Einsickern von Wasser
bedingt, und Stromungsdruck (s. Kap.6.3.2.3 und
6.3.3.3) den mobilisierbaren Scherwiderstand des
Bodenkdrpers tiberschreitet.

Ob Materialtransport durch das Oberfldchen-
wasser innerhalb eines hydrologischen Einzugsge-
biets als Erosion oder als Akkumulation die Bo-
denentwicklung beeinflusst, hidngt von der Ortsla-
ge in dem betreffenden Strémungsgebiet und von
dem Abfluss- und damit vom Stromungsverlauf
ab, die durch die Niederschlagsverteilung geprigt
sind (vgl. Kap.7.2.7). In allen Féllen verdndert die
Morphologie der Landschaft ihrerseits wieder den
Wasserhaushalt und somit die Bodenentwicklung
(Kap.7.1)

Unter ariden Bedingungen fiihrt die Evaporation
infolge der geomorphologisch bedingten Nahe der
GWO zu unterschiedlichen Ansammlungen von
Verdunstungsriickstdnden, d. h. Salzen. Daher ist in
solchen Landschaften stets mit Salzanreicherungen
zu rechnen, und zwar umso stérker, je mehr sich die
GWO der Gelindeoberkante nihert (Abb. 6.4-20).
Der Grund hierfiir ist die hohe lokale Evaporati-
on, die aus der stindig hohen Nachlieferung bei
vorliegendem hohem Wassergehalt und der damit

verbundenen hohen Wasserleitfahigkeit folgt (vgl.
Abb. 6.4-11). Die Richtung der Stromungslinie beim
Berithren der GWO (vgl. Abb. 6.4-18) und ihre rela-
tive Konzentration im Senkenbereich (Abb. 6.4-20)
sind ebenfalls Folgen der dort eintretenden Verdn-
derung der Wasserleitfahigkeit. Diese wiederum ist
durch die unterschiedlichen Wassersittigungen und
Flieflquerschnitte bedingt (Abb. 6.4-11).

6.4.6.5 Berechnungen

Je nach der Art der vorhandenen Daten und dem
Ziel der Auswertungen werden verschiedene Ansit-
ze verwendet, die im Grundsatz auf der allgemeinen
Gleichung fiir einen Wasserhaushalt, der Wasserbi-
lanz, basieren.

a) Wasserbilanz
Die Wasserbilanz kann in allgemeiner Form wie
folgt ausgedriickt werden:

N+(Z)=A+V+R (Gl. 6.4.35)

Es bedeuten:

® N=Wasserzufuhr durch Niederschldge. Sie ist
bei der Berechnung fiir ein Einzugsgebiet, wie
in Abb. 6.4-18 gezeigt, die einzige Quelle. In der
Regel wird diese Zufuhr in mm (Im™) angege-
ben.

® (Z)=Zufuhr aus dem Bodenkorper oder tber
frei flielende Gerinne. Hierher gehoren arte-
sische Situationen (d. h. unter Uberdruck stehen-
des Wasser) und Wasserzufuhr von stromauf ge-
legenen Niederschlagsgebieten. Zufuhren dieser
Art bilden eine prinzipielle Schwierigkeit bei der
Auswertung von Abflussmessungen unter Bedin-
gungen, wie sie in Abb. 6.4-19 dargestellt sind.

e A= Abflussaus demzu N zugerechneten Einzugs-
gebiet (mm oder Im™). Dazu gehort die Abfluss-
menge, die in dem Hauptgerinne (Abb. 6.4-18)
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gemessen wird, sowie der Grundwasserstrom,
der ggf. neben und unter dem freien Flie3quer-
schnitt mitlauft.

® V=Verdunstung aus dem zugerechneten Ein-
zugsgebiet. Diese Gréfle wird entweder als Dif-
ferenzglied bestimmt oder aus der Summe von
Verdunstung an der Bodenoberfliche (= Evapo-
ration) und Transpiration der Vegetation (Eva-
potranspiration, s. Kap.6.4.4.2) mit Hilfe me-
teorologischer Daten und empirische Korrek-
turfaktoren fiir die Vegetation errechnet (mm,
s. Kap. 6.4.4.2). Sie erfasst dann die potenzielle
Evapotranspiration (ET) oder Anndherungen an
diese mit Hilfe von Korrekturfaktoren, die an der
Vegetation orientiert sind. Die einfachste Berech-
nung ist mit der Formel von HAUDE méglich, fiir
die nur die Messung des Wasserdampfsattigungs-
defizits der Luft um 14 Uhr (e, - ¢; s. Kap. 6.4.4.2)
notwendig ist. b ist ein variabler Monatsfaktor,
der zwischen 0,27 und 0,54 liegt:

ET,=b(e,~e) (Gl. 6.4.36)

® R=Vorratsinderungen; diese Grof3e ist nur bei
Betrachtung kurzer Zeitspannen relevant. Sie hat
dann bei tiberwiegender Zufuhr ein positives, bei
iiberwiegendem Wasserverlust ein negatives Vor-
zeichen. Uber lingere Perioden kann sie entfal-
len, wenn die hydro(geo)logische Situation sich
nicht verdndert hat. Bei Verinderungen, z.B.
durch den Bau von Staustufen, duflert sich dies
durch Niveauveranderungen der GWO, damit
verbunden in Wassergehaltsinderungen im un-
gesittigten Bereich oberhalb der GWO sowie in
der Wasserstandshohe in den Oberfldchengewis-
sern. Solche Anderungen kénnen aufler durch
wasserbauliche Mafinahmen wie Stauwerke auch
durch Nutzungswechsel (vgl. Abb.6.4-17) und
langfristig infolge von Verdnderungen der Mor-
phologie durch Substanzverlagerung eintreten.

b) Stromungspfade
Bei Landschaftswasserhaushalten ist neben der Bi-
lanzierung der Weg wichtig, den einzelne Mengen-
anteile des Wassers von der Quelle bis zur Senke
durch die betrachtete Landschaft nehmen. Dies gilt
vor allem bei dem Weg, den Wasserinhaltsstoffe
gemifl des Stromungsverlaufs nehmen. Fiir solche
Stromungspfade ist die Eintrittsstelle (Kontamina-
tionsstelle) die Quelle. Als Senke kann jede Fliche
auftreten, die die betreffende Wassermenge im Ver-
lauf der Stromung passieren muss.

Um die Wege der einzelnen Mengenanteile zu
verfolgen, konnen schematische Stromungsnetze
gezeichnet werden, indem Quellen sowie Senken

bestimmt und die Stromungswege zwischen ihnen
verfolgt werden. Die notwendigen Aquipotenzialen
kénnen durch Messung der Wasserdriicke mit Pi-
ezometern oder Wasserstandsrohren (Kap.6.4.1.1,
ADbb. 6.4-2) festgelegt werden. Eine erste grobe Schit-
zung kann man sodann mit Hilfe des Verlaufs der
Hohenlinien in topographischen Karten erhalten.

Dem direkten Verfolgen von Strémungspfaden
dient die Markierungstechnik mit Tracern, die ein
eigenstindiges umfangreiches Arbeitsgebiet ist. Zur
Auswertung der Daten, die bei Messungen im Zu-
sammenhang mit dem Landschaftswasserhaushalt
anfallen, existiert ein umfangreiches Instrumenta-
rium an Auswertungsverfahren, vor allem in Form
von Simulationsmodellen.

: 6.5 Bodenluft

Alle Teile des Porenvolumens von Bdden, die nicht
mit Wasser gefiillt sind, enthalten Luft. Da Wasser
eine hohere Dichte als Luft hat, besteht aufgrund der
Erdbeschleunigung die Tendenz, dass sich das ge-
samte Wasser in den Bereichen des Porenraums, die
am tiefsten liegen, ansammelt. Die Luft wird dabei
mehr oder weniger vollstindig verdriangt und kann
nur noch diejenigen Porenanteile einnehmen, zu
deren Fiillung die vorhandene Wassermenge nicht
ausreicht. Das sind im Prinzip die héher gelegenen,
der Bodenoberfldche ndheren Poren. Da Wasser an
den Oberflichen der festen Bodenteilchen starker
adsorbiert wird als Luft und zudem gegeniiber Luft
eine erhebliche Grenzflichenspannung hat, befindet
sich ein Teil davon oberhalb des Grundwassers in
der ungesittigten Bodenzone. Dieser Anteil verklei-
nert ebenfalls das fiir die Luft tibrigbleibende Volu-
men. Da das Wasser in adsorbiertem Zustand stets
die engsten Porenbereiche zuerst ausfillt, bleiben
fir die Luft die jeweils weitesten Poren tibrig.

Die Menge der Luft, die in einem bestimmten
Boden in einer bestimmten Tiefe vorhanden ist, ist
also vom Wassergehalt und daher von den Wasser-
haushalt bestimmenden Bodeneigenschaften und
Umgebungsbedingungen abhingig.

Die Bodeneigenschaften, die fiir den Luftanteil
im Boden entscheidend sind, sind daher Poren-
volumen und Porengroflenverteilung. Da diese im
Verlauf der Bodenentwicklung und bei Kulturbéden
infolge Bearbeitungsmafinahmen starken Verande-
rungen unterliegen, ist der Luftinhalt von Béden
eine innerhalb weiter Grenzen variable Grofie.

Im Allgemeinen schwankt der Luftanteil am
Gesamtvolumen bei Mineralboden zwischen 0
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und 40%. Einen Anhaltspunkt tiber die untere
Grenze der Luftgehalte, die in Landbdden héufig
vorkommen, gibt die Feldkapazitit, weil sie den
wahrscheinlichsten hochsten Fiillungsgrad der Po-
ren mit Wasser angibt. Bei Feldkapazitat betragt
das Luftvolumen im Mittel in Sandbdden etwa
30...40 %, in Schluff- und Lehmboden 10...25 %,
in Tonboden 5...10 % und weniger, je nach dem
Verdichtungsgrad (s. Kap. 6.4, Abb. 6.4-4).

Der tatsachliche Luftgehalt ist jedoch in der Re-
gel hoher, weil Boden wihrend der Vegetationszeit
nur selten den der Feldkapazitit entsprechenden
Wassergehalt aufweisen.

6.5.1 Zusammensetzung und
| Herkunft der Komponenten

Die Zusammensetzung der Bodenluft wird durch
biologische Vorginge, die im Porenraum ablaufen,
beeinflusst und weicht daher je nach Art und Aus-
maf} dieser Vorgange mehr oder weniger stark von
derjenigen der atmosphirischen Luft ab. Die Ab-
weichungen in der Zusammensetzung bestehen aus
einer Abnahme des O,-Anteils, einer Zunahme des
CO,-Anteils und einem Wasserdampfgehalt, der in
der Regel der Sittigung nahe kommt.

Im Zusammenhang mit mikrobiellen Aktivititen
werden auch noch andere Gase gebildet, von denen
Methan (CH,) und Distickstoffoxid (Lachgas, N,O)
wegen ihres Beitrags zur globalen Atmosphiren-
erwarmung (Treibhauseffekt) besondere Bedeutung
haben (Kap. 6.5.3.1). Daneben treten weitere Spu-
rengase auf, darunter Stickoxide (NO,), Kohlen-
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monoxid (NO), Ammoniak (NH,) und andere. Der
Sauerstoffgehalt in der Bodenluft ist in Gegenwart
jeglicher Lebensvorginge geringer als in der Atmo-
sphire, weil die verbrauchten Anteile nur langsam
aus der atmosphdrischen Luft ersetzt werden. Er
ist mithin um so geringer, je intensiver das Wur-
zelwachstum und die Lebenstitigkeit des Edaphons
sind (s.Kap.4.1). Aus dem gleichen Grund nimmt
er mit zunehmender Tiefe im Boden ab und ist in
feinkornigen Boden geringer als in grobkornigen,
in feuchteren Boden geringer als in trockeneren.
In Jahreszeiten mit geringer biologischer Aktivitit
ist der Sauerstoffgehalt daher auch geringer als in
Zeiten trigen Bodenlebens (Abb. 6.5-1).

Der CO,-Gehalt der Luft ist in Boden in der
Regel hoher als in der Atmosphire, weil CO, durch
die Atmung der Wurzeln und des Edaphons erzeugt
wird. Er ist daher in tieferen Bodenlagen héher als
nahe der Bodenoberfliche, bei feinkérnigen Boden
hoher als bei grobkornigen, bei nassen Boden héher
als bei trockenen und in Jahreszeiten mit lebhafter
biologischer Aktivitat im Boden hoher als in Jahres-
zeiten mit traigem Bodenleben (Abb. 6.5-1).

Die CO,-Entwicklung ist in Béden unter aeroben
Bedingungen mit dem O,-Verbrauch dquimolekular
und fithrt daher nicht zu einer Gasdruckverinde-
rung. Dies wird durch einen Respirationsquotien-
ten (d) von 1 charakterisiert:

Mol CO,
Mol O,
Da CO, im Vergleich zu Sauerstoff eine hohere
Loslichkeit in Wasser hat, muss bei der Gesamt-

betrachtung der einzelnen Gasvolumina auch der
geloste Anteil im Bodenwasser mit berticksichtigt

RQ= (Gl 6.5.1)
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Abb. 6.5-1 Sauerstoff- und Kohlendioxidgehalte in der Bodenluft in 30 und 90 cm Bodentiefe in einem sandigen
Lehm (- - -) und einem schluffigen Ton (—) unter Apfelbdumen (BOYNTON & COMPTON 1944).
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werden. Die Menge der im Boden unter diesen
Bedingungen umgesetzten, d. h. neu gebildeten und
dort verbrauchten Gase ist starken Schwankungen
unterworfen. Von Wald- und Kulturland werden
im Durchschnitt etwa 4000 m® (8 000kg) CO,ha™
a™! an die Atmosphire abgegeben, von denen unge-
fahr % aus der Titigkeit der Bodenorganismen und
%5 aus der Wurzelatmung stammen. Diese Mengen
variieren jedoch mit der Art der Vegetation, der
Menge an organischer Substanz, der Diingung, der
Jahreszeit usw. Die CO,-Entwicklung steigt bei der
Zufuhr organischer Stoffe zum Boden und bei der
Mineralisierung von Vegetationsriickstinden. Wei-
terhin wird sie von der Temperatur und Feuch-
tigkeit der Boden stark beeinflusst, so dass sie ta-
geszeitlichen und jahreszeitlichen Schwankungen
ausgesetzt ist.

Das Maximum der Produktion liegt meistens
relativ nahe der Bodenoberfliche. Unmittelbar un-
ter der Oberfliche ist die Produktion wegen der
dort relativ groflen Austrocknung jedoch oft gering
(Abb. 6.5-2).

Der Wasserdampfgehalt der Bodenluft ist ho-
her als jener der Atmosphire. Er ist stark von der
Bodentemperatur abhingig, weil die Wasseraufnah-
mefihigkeit der Luft mit zunehmender Temperatur
steigt. Daher treten bei Temperaturveranderungen
erhebliche Wasserbewegungen in Boden auf, die
im Kapitel Bodentemperatur (Kap. 6.6) eingehender
beschrieben sind.

Die relative Feuchtigkeit der Bodenluft ist hoher
als die der Atmosphire und betragt bei allen Was-
serspannungen < pF 4,2 mehr als 95 %. Da im Un-
terboden auferhalb von Wiisten kaum héhere pF-
Werte als 4,2 vorkommen, wird dort eine relative

CO,-Produktion (mg m=2cm=" h~7)
10 20 30 40 50 60
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Abb. 6.5-2 CO,-Produktion in Abhangigkeit von der
Tiefe in einer Loss-Parabraunerde unter Ackernutzung
(aus RICHTER & GROSSGEBAUER 1978).

Luftfeuchtigkeit von 95 % nur selten unterschritten.
Im Oberboden, besonders in den obersten 2cm,
kann die Luftfeuchtigkeit jedoch stirker sinken, da
hier der Boden auch im humiden Klimabereich
haufig stiarker austrocknet (pF > 4,2).

Durch den Ab- und Umbau der org. Substanz
entstehen in Boden aufler Kohlendioxid weitere gas-
formige Kohlenstoff- und Stickstoffverbindungen.
Methan entsteht bei der Lebenstitigkeit anaerober
Mikroorganismen gleichzeitig mit Kohlendioxid.
Daher tritt es umso stérker auf, je nasser Boden mit
abbaubarer org. Substanz sind, also vor allem in sub-
hydrischen, semiterrestrischen Boden und Mooren.
Feuchtgebiete sind zusammen mit Reisanbauflidchen
die wichtigsten Quellen fiir bodenbiirtiges Methan.
Die Methanproduktion findet als Sumpfgas grofi-
flachig in Mooren, Sapropelen und Schlickwatt statt.
Sie wichst mit der Temperatur und steigt bei sonst
gleichen Bedingungen von Sumpfréhricht tiber Nie-
dermoor und je nach pH etc. zum Hochmoor hin
an. In Reiskulturen kann sie infolge der hohen Tem-
peraturen eine besonders hohe Intensitét erreichen.
Lokal noch enger begrenzt entsteht Methan unter
Viehpferchen, vor allem von Wiederkduern, sowie in
Miill-, Klar- und Hafenschlammdeponien (Biogas,
Deponiegas). Abgesehen von diesen Orten hoher
Produktion entsteht Methan in allen Béden in un-
mittelbarer Nahe der GWO. Dort kann der Respira-
tionskoeffizient bis zu 10 betragen.

Wihrend im aeroben Bereich keine Verdnde-
rungen der Anzahl der Gasmolekille und damit
des Gasdrucks vorkommen (Respirationsquoti-
ent=1), weil Sauerstoffverbrauch und Kohlendi-
oxidbildung geméf} der Summenformel (Beispiel:
Glucoseabbau)

C,H,,0,+60, -6 CO,+6H,0 + 2800 KJ Mol !
(Gl 6.5.2)

dquimolekular ablaufen, kommt es im anaeroben
Bereich zur Neubildung von Gasmolekiilen gemif3
der Summenformel:

C,H,,0,—3CO,+3CH, +188KJ Mol (Gl 65.3)

Dadurch erh6ht sich bei behindertem Druckaus-
gleich der Gasdruck.

Distickstoffoxid (N,O, Lachgas) entsteht in Bo-
den bei allen Nitrifikations- und Denitrifikations-
vorgingen als gasférmiges Beiprodukt. Seine Bil-
dung ist in den obersten Bodenzonen am starksten.
In einem Buchenwald war dies in 7cm Tiefe und
im Bereich von pH 4,3...7,2, unabhingig vom Aus-
mafd der Denitrifikation, eine jéhrliche Produktion
zwischen 0,6 und 2,2kgN,0-Na ' ha™'. Steigender
Einsatz von N-Diingemitteln macht die landwirt-



6.5 Bodenluft

schaftlich genutzten Béden zu einer der intensivsten
Quellen. Global gesehen sind nasse Waldboden we-
sentlichste Produzenten.

Ammoniak wird in alkalischen und damit auch
kalkhaltigen Boden freigesetzt. Die Freisetzung aus
den groflen Flichen der Tundren und borealen
Nadelwaldgebieten (Taiga) ist aufgrund der dort
tiberwiegenden niedrigen pH-Werte gering. Sie fallt
wegen der kurzen Verweildauer des Ammoniaks in
der Atmosphdre kaum ins Gewicht. In diesen Ge-
bieten behindert die geringe biologische Aktivitit,
die sich aus den niedrigen Temperaturen ergibt, die
Oxidation zu Nitrat.

l 6.5.2 Transportmechanismen

Die ungleichmiflige Verteilung der verschiedenen
Gaskomponenten innerhalb der Bodenluft, die als
Folge von Lage, geometrischer Ausbildung und In-
tensitdt der Quellen und Senken entsteht, drangt auf
einen Ausgleich. Die ausgleichenden Bewegungen
erfolgen durch Konvektion und Diffusion.

Konvektiver Gastransport kann als Folge baro-
metrischer oder temperaturbedingter Volumenén-
derungen auftreten. Weiterhin kénnen Windwir-
kung iber wuchsfreien Béden durch Turbulenz
ebenso konvektiven Gastransport hervorrufen, wie
auch mit fliefendem Grundwasser Gase in gelos-
tem Zustand zu- oder abgefiithrt werden. Konvekti-
ve Bewegungen treten auch auf, wenn Regenwasser,
das zunichst in grobe Poren eindringt, die Luft
aus den jeweils engsten Poren verdringt, so dass
sie sich in den weiteren Poren ansammelt. Auch
Bewisserung durch Uberstauen fithrt gelegentlich
zu lokalen Druckzunahmen in der Gasphase und
infolgedessen zu konvektiven Verlagerungen der
Luftblasen.

Bei Gasneubildung im Boden kommt es ebenfalls
zu konvektivem Fluss. Das ist stets der Fall, wenn
unter anaeroben Bedingungen Methan und Kohlen-
dioxid entstehen. Auch N,O-Bildung muss zu kon-
vektiver Gasbewegung fithren, weil dabei die Zahl
der Gasmolekiile zunimmt und damit der Druck-
gradient grofler wird. Dies ist bei N,O infolge der
geringen beteiligten Mengen kaum von Bedeutung,
beim Methan kommt es aber unter Druckabnahme
zu Gasblasenbildung und zu aktivem Ausstrémen
aus Deponiekdrpern und Mooren.

Schliellich kann Konvektion durch Ansteigen
und Absinken der GWO im Boden hervorgeru-
fen werden. Dieser Vorgang fithrt vor allem unter
den Wasserhaushaltsbedingungen von Auenbdden

im Hochwasser- und Uberflutungsbereich zu einem
starken konvektiven Gasaustausch.

Von groflerer Bedeutung ist in der Regel jedoch
die Diffusion als ausgleichende Bewegung, da sie
innerhalb der gesamten Gasphase keine Druckgra-
dienten bendtigt; Partialdruck- und damit Konzen-
trationsgradienten sind die ausschliefliche Ursache.
Hierbei spielt wiederum die Diffusion innerhalb der
Bodenluft die gréfite Rolle fiir den gesamten Kon-
zentrationsausgleich, weil die Diffusion innerhalb
des Bodenwassers um etwa das 10*-fache geringer
als die in der Luft ist. Dies hat zur Folge, dass der
gesamte Vorgang des diffusiven Gastransports stark
von der Menge und mehr noch von der Vertei-
lung des Wassers im Porenraum beeinflusst wird
(Abb. 6.5-3). Im Gegensatz zur Konvektion ist die
Diffusion durch Absperrung von Gasvolumina -
z.B. durch Wasser - jedoch nicht ginzlich unter-
bunden.

Die geringere Diffusion durch das Wasser ist
wegen des Zutritts von Sauerstoff und des Abtrans-
ports von Kohlendioxid zu bzw. von den Wurzeln
weg von Bedeutung, weil diese stets von einem diin-
nen Wasserfilm umgeben sind.

Die diffusionsbedingte Bewegung der Gasmo-
lekiile im Boden kann fiir den stationiren, also im
Verlauf der Zeit gleich bleibenden Fall durch die
Gleichung

b de

B dx
beschrieben werden (1. Ficksches Gesetz). Hierbei
ist I der Gasfluss in Mol pro Zeit- und Flachenein-
heit, ¢ die Konzentration (Mol cm™), x die Diffusi-
onsstrecke (cm) und Dy der Diffusionskoeffizient
(ecm?s7h).

I= (Gl 6.5.4)
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Abb. 6.5-3 Diffusionskoeffizienten von CO, (Dg) in
Boden in Abhangigkeit vom Luftgehalt (n,) (RICHTER &
GROSSGEBAUER 1978).
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Die diffundierenden Molekiile stoflen sich mit
denen aller Stoffe in ihrer Umgebung. Daher ist der
Diffusionskoeffizient fiir jedes Gas — aufler von der
Grofle der diffundierenden Molekiile selbst - von
der Art des Mediums abhingig, in dem die Diffu-
sion ablauft. Also wirken sich sowohl die Zusam-
mensetzung der Gasphase als auch ihre raumliche
Verteilung und - im Bereich der wissrigen Phase
des Bodens — der Salzgehalt des Wassers auf den
Diffusionskoeffizienten aus.

Diesem Umstand wird insoweit Rechnung ge-
tragen, als der Diffusionskoeffizient auf den luft-
gefiillten Porenanteil n; bezogen (Abb.6.5-3) und
ein Korrekturfaktor t eingefithrt wird, der den Un-
terschied zwischen dem Diffusionskoeffizienten in
Luft (D;) und im Boden (D;) beschreibt:

Dy=-'/t-n -D, (GL 6.5.5)

Je tortuoser die Poren im Boden sind, umso stirker
wird folglich der Gasfluss verzogert. Die Beziehung
zwischen D, und n; kann fiir ein gegebenes Gas,
z.B. CO,, auch zur Charakterisierung eines Boden-
gefiiges verwendet werden. Vielfach wird der Dif-
fusionskoeffizient im Boden (Dy) auch als ,schein-
barer® bezeichnet. Die unterschiedlichen, durch die
Molekiilgrofie bedingten Eigendiffusionen der Gas-
komponenten treten in ihrer Auswirkung hinter
derjenigen der Form und Gréfle des Luftvolumens
zurtick.

Da alle Gase mehr oder weniger stark wasser-
loslich sind, enthilt das im Boden vorhandene
Wasser unterschiedliche Mengen von ihnen. Diese
Mengen sind von Druck und Temperatur abhin-
gig. Unter einer GWO sind daher mehr Gase im
Wasser gelost als im ungesdttigten Bereich. Dies
gilt fiir alle Gase, vor allem fiir CO,, ist aber bei
H,S besonders deutlich zu bemerken, wenn Un-
terwasserboden z.B. Sapropele (s.Kap.7.6.3) und
Horizonte im Grundwasserbereich aufgegraben
werden, weil dabei der Druck auf Gas und Wasser
plotzlich verkleinert wird.

Der Zutritt von Sauerstoff zur Bodenluft erfolgt
durch die Bodenoberfliche. Diese ist daher im Sin-
ne einer Potenzialverteilung eine Flichenquelle. Die
Potenzialsenke ist der im Boden diffus verteilte
Bereich des O,-Verbrauchs, der nahe an der Bo-
denoberfliche am grofiten ist (s. auch Abb. 6.5-2).
Die Diffusion in tiefer liegende Bodenschichten ist
damit stets abhingig von dem verbleibenden Parti-
aldruckgefille.

Fiir das CO, liegt das Produktionsmaximum der
Potenzialquelle in der Regel zwischen etwa 10 und
50 cm Bodentiefe. Thre Intensitit in Abhangigkeit
von der Bodentiefe ist in Abb. 6.5-2 dargestellt. Die

Bodenoberfliche im Kontakt mit der atmosphiri-
schen Luft ist fiir CO, die Potenzialsenke.

Die Tatsache, dass in grofleren Bodentiefen trotz
der in Abb. 6.5-2 gezeigten Intensitdtsverteilung der
CO,-Quelle hohe CO,-Konzentrationen vorliegen
konnen (Abb.6.5-1), ist eine Folge der Lage von
Potenzialquelle und -senke zueinander. In Zeiten
ansteigender CO,-Produktion liegt das Konzentra-
tionsmaximum im Bereich der héchsten Produk-
tion. Das freigesetzte CO, wird durch Diffusion
zur Bodenoberfliche, zu einem geringen Teil auch
zum Unterboden hin weggefithrt. Wenn im Hoch-
sommer und im Winter die CO,-Produktion im
Bereich des frithsommerlichen bzw. herbstlichen
Maximums abnimmt, verlduft der Diffusionsstrom
im gesamten Boden aufwirts, da im Unterboden
noch hohe Konzentrationen vorliegen.

l 6.5.3 Gashaushalt

Menge und Zusammensetzung der Bodenluft ste-
hen infolge Konvektion und Diffusion in standigem
Austausch mit der atmosphirischen Luft. Hierbei
ist fir den Sauerstoff die Atmosphire die Quelle,
der Boden die Senke, deren jeweilige Potenziale
die Diffusionsrate bestimmen. Die Quellen bzw.
Senken, zwischen denen die Verlagerungen der an-
deren Gase ablaufen, sind nicht immer so eindeutig
festzulegen.

6.5.3.1 Gashaushalt und Umwelt

Wie bereits am Anfang dieses Kapitels (6.5.1) be-
schrieben, werden in erster Linie Kohlendioxid, Me-
than und Distickstoffoxid (Lachgas) im Porenraum
der Boden gebildet. Neben diesen treten alle ande-
ren bodenbiirtigen Komponenten mengenmiflig so
stark zuriick, dass sie hier vernachldssigt werden
konnen. Aus dem Boden gelangen die Gase in den
Luftraum. Dies geschieht durch die beschriebenen
Vorgange der Diffusion und Konvektion (6.5.2).
Von dort werden sie teilweise wieder dem Boden
zugefiihrt, teilweise entweichen sie bis in die Stra-
tosphdre. Diesem letzteren Anteil wird verstirkt
Aufmerksamkeit gewidmet, weil er als Ursache fiir
die zur Zeit beobachtete Tendenz zur globalen Er-
wirmung angesehen wird (Treibhauseffekt).

Die Riickfiithrung in den Boden setzt dort ei-
nen Verbrauch, d.h. eine Festlegung, voraus. Fiir
das Kohlendioxid ist der Boden global gesehen
eine wichtige Senke, wenn dort org. Substanz an-
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gereichert wird. Umgekehrt nimmt er eine Quel-
lenfunktion an, wenn der Gehalt an organischer
Substanz abnimmt. Auslosende Faktoren koénnen
Witterungsbedingungen, Nutzungsénderungen und
vor allem die gednderte Zuginglichkeit der Adsorp-
tionsflache, die mit der Aggregatbildung des Bodens
einhergeht (z. B. durch die dichteren Porenwandun-
gen), aber auch Anderungen der Vegetationszusam-
mensetzung sein.

Anderungen im Wasserhaushalt kénnen nicht
nur bei Néssezunahme zur Speicherung von org.
Substanz durch vermindertem Abbau fiihren, also
dem Boden eine Senkenfunktion zuweisen, sondern
umgekehrt sehr erhebliche Freisetzungen bewirken.
So wurde als Folge der Dranung von 1000...2000 ha
Wald in Schweden pro Jahr eine Freisetzung von ca.
I1MtC (=3,5MtCO,) pro Jahr errechnet. Im Ein-
zelnen konnen sehr verschiedene Zyklen auftreten.

Die Festlegung von CO, verlduft indessen men-
genmiflig liberwiegend tiber die Produktion von
org. Substanz durch die hoheren Pflanzen und de-
ren anschlieffende Umsetzung. Sie fiihrt letzten En-
des zur Auffiillung des CO,-Speichers in Form von
org. Substanz im Boden.

Nichst dem Kohlendioxid ist das Methan als
bodenbiirtiges Gas am gesamten Gashaushalt am
starksten beteiligt. Wegen seiner Entstehungsbedin-
gungen (Kap. 6.5.1) spielt hier der Druckgradient,
der eine freie Konvektion erzwingt, eine wichtige
Rolle. Er fiithrt zu grofleren Verlagerungen als die
Diffusion allein. Dies wird anschaulich, wenn aus
nassen organischen Substraten (z.B. den subhydri-
schen Boden wie Dy, Gyttja, Sapropel) Gasblasen
aufsteigen. Da Methan in Gegenwart von Sauerstoff
durch Bakterien abgebaut wird, tritt es in die At-
mosphdre nur dann ein, wenn infolge des Massen-
flusses des CO,-CH,-Gemisches kein Sauerstoff in
den Boden gelangen kann. Drianung von Mooren
fithrt somit zur Oxidation des CH, im Oberboden,
das in tieferen Zonen entsteht. Andererseits muss,
z. B. als Folge der Bodendeformation, mit einer ent-
sprechenden Akkumulation an Methan besonders
in schluffigen, lehmigen und auch tonigen Béden
immer dann gerechnet werden, wenn bei verhin-
derter Sauerstoffnachlieferung obligate Anaerobier
(s. Kap. 4.1) das urspriinglich noch vorhandene CO,
fiir den eigenen Energiehaushalt weiter reduzieren.
Somit entsteht bei niedrigen (negativen) Redoxpo-
tenzialen CH,. Methanquellen in Béden sind daher
stets von einer Zone hoher CO,-Konzentration um-
geben.

Neben dieser Quelleneigenschaft kann der Bo-
den fiir das Methan auch eine Senke darstellen. Das
ist der Fall, wenn die in Bdden stets vorhandenen,

Methan abbauenden Bakterien unter stark aeroben
Bedingungen in der Bodenluft die CH,-Konzentra-
tion dort so stark absenken, dass diffusiver Trans-
port aus der Atmosphire in den Boden hin erfolgt.
Dieser sowohl in Wildern der geméaf3igten Klimazo-
ne als auch im Ackerbau beobachtete Vorgang wird
durch die Zufuhr von Stickstoff iiber die Diingung
behindert. Hinsichtlich seines Einflusses auf den
Treibhauseffekt ist Methan 32-mal so wirkungsvoll
wie CO,,.

Mit jeder Nitrifikation und Denitrifikation ist
eine Freisetzung von Distickstoffoxid (Lachgas,
N,O) verbunden. Wegen der steigenden Stickstof-
feintrdge in Boden wird auch die Produktion an
bodenbiirtigem N,O angeregt. Es wird davon ausge-
gangen, dass bis zu knapp 10 % des Stickstoffs, der
aus Boden gasférmig in die Atmosphire entweicht,
als N,O auftritt. Im Gegensatz zu Kohlendioxid und
Methan ist hier keine Konstellation bekannt, in der
der Boden als Senke fiir einen N,O-Strom auftritt.
Im Hinblick auf den Treibhauseffekt ist Distickstoff-
oxid ca. 300-mal so wirkungsvoll wie Kohlendioxid.

. 6.6 Bodentemperatur

Die Messgrof3e, mit der die thermischen Eigenschaf-
ten und der thermische Energiehaushalt der Boden
am einfachsten untersucht werden konnen, ist der
Wirmezustand, gemessen durch die Temperatur.
Die Bestimmung der thermischen Kapazititseigen-
schaften der Boden, z. B. des Wirmeinhalts oder der
spezifischen Wiarmekapazitit, ist demgegentiber viel
schwieriger und tritt im Bereich bodenkundlicher
Untersuchungen hinter der Temperaturmessung zu-
rick. Vor allem bei Arbeiten im Freiland werden
fast ausschliefllich Temperaturen gemessen, wenn
Aussagen iiber den thermischen Energiehaushalt
von Boden gemacht werden sollen.

Infolge dieses messtechnisch bedingten Umstan-
des sind eine Reihe von prinzipiellen Parallelititen
zwischen dem Wiarmehaushalt und dem Wasser-
haushalt im Boden nicht ohne Weiteres erkennbar.
Denn im Gegensatz zu den thermischen Eigen-
schaften werden hydrologische seit jeher durch ihre
Kapazitit gemessen. Erst in den letzten Jahrzehnten
hat sich allméhlich auch dort die energetische, also
die von Potenzialen ausgehende Betrachtungsweise
eingebiirgert. Deshalb sind Abhandlungen iiber die
Widrme im Boden anders als die tiber das Wasser
aufgebaut. Im Prinzip sind aber auch hier Kapazita-
ten, Potenziale und Transporte fiir die beobachteten
Vorginge und Zustande entscheidend.
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6.6.1 Bedeutung thermischer
| Phinomene

Bei der Beurteilung der thermischen Eigenschaften
der Boden stand neben deren Einfluss auf chemi-
sche und physikalische Vorginge der Bodenent-
wicklung lange Zeit vor allem die Wirkung auf
biologische Vorgange im Boden und auf den Wuchs
hoherer Pflanzen im Vordergrund des Interesses.

In den letzten Jahren sind neue Gesichtspunkte
hinzugetreten, z.B. die Ausnutzung der im Boden
gespeicherten Warme bzw. die Moglichkeit der Aus-
dehnung landwirtschaftlicher Kulturflichen in kalte
Klimate oder der Einfluss der Oberflichentempera-
tur auf das Klima. Hinzu kommen Wechselwirkun-
gen, die im Zusammenhang mit der beobachteten
globalen Erwirmung stehen.

6.6.2 Energiegewinn und
| -verlust

Die thermische Energie der Béden, deren Menge,
wie bereits erwihnt, aus messtechnischen Griinden
iber die Temperaturmessung erfasst wird, stammt
aus mehreren Quellen. Die weitaus bedeutendste ist
die Sonne. Im Vergleich mit ihr treten Erdwirme
oder die mikrobiellen Umsetzungen beim Abbau
der org. Substanz in der Bedeutung zuriick. Beide
konnen aber, lokal und zeitlich begrenzt, so erheb-
liche Wiarmemengen liefern, dass sogar eine techni-
sche Nutzung moglich ist. Das trifft z. B. fiir die org.
Substanz zu, die frither hdufig im Gartenbau zur
Substraterwdrmung verwendet wurde (Mistbeete)
sowie fiir Gebiete vulkanischer Aktivitat. Hier kann
Wasser, das durch Erdwirme erhitzt wurde, zur
Erzeugung elektrischen Stromes, aber auch zum
Heizen von Gewichshédusern verwendet werden.

In dhnlicher Weise wie die Erwdrmung in Stid-
ten wirkt advektive Energiezufuhr mit dem flie-
flenden Wasser. Dies spielt im Frithjahr in gema-
fligten Breiten eine Rolle (warmer Friihjahrsregen).
In hoheren Breiten (Tundra) ist Warmezufuhr im
Sommerregen ein entscheidender Faktor des Wir-
mehaushalts der Boden. Grofirdumig bewirkt die
Wirmezufuhr mit dem Flusswasser in Sibirien z. B.,
dass die Boden im Bereich der Strome, die aus dem
Siiden kommen, weiter nach Norden hinauf als in
flussfernen Gebieten beackert werden kénnen.

Im Grunde gibt es also zwei voneinander unabhin-
gige, primdre thermische Energiequellen, namlich die
Sonne und den Erdkérper, die beide grofiflachig wirk-

sam sind, sowie sekundire Energiequellen, deren Ein-
fluss begrenzt, raumlich jedoch gelegentlich innerhalb
begrenzter Zeitspannen ausschlaggebend sein kann.

Die Energiezufuhr durch Sonneneinstrahlung
setzt sich aus drei Teilen zusammen: 1. der direkten
Einstrahlung, 2. der indirekten Einstrahlung nach
Reflexion und Streuung durch die Atmosphire und
3. der thermischen Ausstrahlung von Energie, die
vorher von der Atmosphire absorbiert worden war.

Dieser Energiezufuhr steht ein Energieverlust ge-
geniiber, der, iiber lange Zeitspannen, z.B. ein oder
mehrere Jahre, und tiber grofle Riume betrachtet,
etwa ebenso grof3 ist. Diesen Zusammenhang kann
man daran erkennen, dass sich trotz stindiger Son-
neneinstrahlung die Oberflichentemperatur der Erde
nicht nennenswert dndert, so dass es sinnvoll ist,
mittlere Bodentemperaturen fiir bestimmte Orte und
Zeitspannen anzugeben.

Die Ursache fur die Energieverluste aus dem Bo-
den ist in erster Linie die Ausstrahlung, die infolge
des Wienschen Verschiebungsgesetzes langwelliger
als die Einstrahlung ist. Diese sog. dunkle Erdstrah-
lung oder Bodenstrahlung ist von der Temperatur der
Bodenoberfliche abhingig und liegt zum groflen Teil
im Bereich der Wirmestrahlung. Sie ist die entschei-
dende Komponente fiir die Erwdrmung der boden-
nahen Luft. Ein zweiter, zu Energieverlusten fithren-
der Vorgang ist die Evaporation, in deren Verlauf dem
Boden Verdampfungswirme entzogen wird. Nur ein
geringer Teil von ihr wird engraumig und kurzfristig
bei Reif- und Taubildung an den Boden zuriickgege-
ben. Der iiberwiegende Anteil wird erst beim Kon-
densieren des Wasserdampfes in der Atmosphére frei.

Abgesehen von diesem grofiraumig wirksamen
Phianomen gibt es noch einige weitere, die engriu-
mig von Bedeutung sind. Hierzu zihlt in erster Linie
der Einfallswinkel der Sonnenstrahlen und somit die
Inklination, d.h. die Neigung der Bodenoberfliche
gegen die Horizontale. Auflerdem spielt die Exposi-
tion, d. h. die Ausrichtung dieser Neigung in Bezug
auf die Himmelsrichtung, eine entscheidende Rolle.

Die Verdnderungen der Einstrahlung durch In-
klination und Exposition sind abhingig von Jah-
res- und Tageszeit, und geographischer Breite eines
Standorts. Ein weiterer Faktor dieser Art ist die
Position im Energieeintrittsfeld der Erde. Hierunter
fallen alle Beschrankungen des Einstrahlungsbetrags
durch Verunreinigungen der atmospharischen Luft.
Besonders starke direkte Einstrahlung findet daher
in groflen Hohen . NN statt, besonders geringe un-
ter den Dunstglocken tief liegender industrie- und
bevolkerungsreicher Ballungsraume.

Schliefllich ist noch das Absorptionsvermégen der
Bodenoberfliche zu nennen, das von der Farbe des



6.6 Bodentemperatur

Bodens und der Beschaffenheit — vor allem der Rau-
igkeit — abhangt. Da dunkle Boden weniger Strah-
lung reflektieren, werden sie bis in ca. 20 cm Tiefe
hinunter um = 3 °C wérmer als helle Béden dhnlicher
Beschaffenheit. Bei der Oberflichenrauigkeit spielen
vor allem Auflagen, wie natiirliche Humusschichten
oder Mulch, und auch Bearbeitungsvorginge und
von ihnen erzeugte Gefiigeformen eine Rolle.

6.6.3 Thermische
| Eigenschaften

Wie die Oberfliche eines jeden Korpers hat auch
die Bodenoberfliche ein spezifisches Absorptions-
vermogen. Nur der absorbierte Anteil der Einstrah-
lung wirkt sich auf die Bodentemperatur aus. Der
nicht absorbierte Anteil wird reflektiert. Er wird
in der Meteorologie als Albedo bezeichnet. Der
Zusammenhang zwischen Bodeneigenschaften und
Albedo ist eine wichtige Grofle in der Fernerkun-
dung. Sie liegt bei Boden (Abb. 6.6-1) zwischen etwa
5 und 60 %, was einer Absorption von 40...95%
entspricht. Die Farbe der Bodenoberfliche spielt
hierbei die entscheidende Rolle. Mithin sind der

Albedo (%)
0 20 40 60 80 100

Neuschnee

?heller Dinensand

1 Sandboden
b Ackerflache (Ap)
Ackerflachen, gemulcht:
_ Mulch, naturfarben
—_ Muich, geschwérzt
— Mulch, weif3 gefarbt
—————————) krautige Vegetation
(Acker, Griinland)
f—————— Wald
p— Wasserflache (See, Meer)

Abb. 6.6-1 Albedo verschiedener Bodenoberflachen
und Vegetationstypen, Wasserflachen und Neuschnee
(nach GEIGER 1961 und SHARRATT & CAMPBELL 1994).
Die Werte fiir Diinensand, Sandboden und Ackerflache
(Ap) liegen im trockenen Zustand im rechten, im nassen
Zustand im linken Bereich des Balkens.

Gehalt an org. Substanz, deren Farbe und die Bo-
denfeuchte wesentliche Faktoren. Einen erheblichen
Einfluss hat auch die Vegetationsdecke. Luftaufnah-
men in Schwarz-Weif3-Technik geben davon einen
anschaulichen Eindruck. Sie lassen die Wasserfli-
chen fast schwarz erscheinen (vgl. Abb. 6.6-1).

Im Gegensatz zu der vorigen Eigenschaft ist die
Wirmekapazitit eine reine intrapedologische, d.h.
nicht von 4ufleren Einwirkungen abhingige Grofe.
Mit diesem Begriff wird in der Regel nicht die Ge-
samtkapazitit, sondern eine spezifische Kapazitit
verstanden. Sie ist das Produkt aus spezifischer War-
me (c) und Dichte (p) und gibt die Warmemenge an,
die bendtigt wird, um 1 Volumeneinheit Boden um
1 Wirmeeinheit zu erwdrmen (c-p=c,). Als Einheit
gilt Jem™ K", Dieser Wert ist fiir die verschiedenen
Komponenten des Bodens unterschiedlich (Tab. 6.6-1)
und zudem sehr stark vom Wassergehalt abhingig
(Abb. 6.6-2), weil das Wasser von allen Bestandteilen
die grofite spezifische Warmekapazitit hat.

Eine weitere, fiir die thermischen Phinomene
wichtige Grofle ist die Wiérmeleitfahigkeit (1).
Sie gibt die Wiarmemenge (I) an, die durch einen
Querschnitt von 1cm? unter einem Gradienten von
IKcm™ in einer Sekunde flieSt. Dies ergibt eine
einfache Transportgleichung, die analog der Darcy-
Gleichung (Kap. 6.4.3) aufgebaut ist:
1=22L

0x
Die Einheit fiir A hiangt auch hier von der Wahl der
Wirmeeinheit ab. Sie ist in Tab. 6.6-1 eingetragen.
Die Werte fiir die Bodenkomponenten in der Tabel-
le gelten fiir kontinuierliche porenfreie Substanz.

Da Boden aber aus Einzelpartikeln bestehen,
hinsichtlich der festen Substanz also diskontinuier-
lich sind, ist die Warmeleitfahigkeit der Schiittung

(Gl 6.6.1)

Tab. 6.6-1 Warmeleitfahigkeit (1) und Warmekapazi-
tat (c) von Bodenbestandteilen (nach BOLT et al. 1965,
modifiziert).

Quarz 8,8-1072 2,1
Tonminerale 2,9-1072 2,1
Humus 235101058 2,5
Wasser 5,7 -1073 4,2
Eis 2,2-1072 1,9
Luft 2,5-10* 1,3-102
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bzw. Lagerung von der Anzahl der Beriihrungsstel-
len abhingig. Somit ist sie von der Lagerungsdichte
und vom Beitrag der Wassermenisken an der Grofle
der Leitungsquerschnitte, also auch vom Wasserge-
halt beeinflusst. In Abb. 6.6-2 ist dieser Zusammen-
hang dargestellt.

Da die Bestimmung der Warmeleitfahigkeit (1)
umstindlich ist, wird stattdessen vielfach die einfa-
cher erfassbare Temperaturleitfihigkeit (Ac™'p™)
bestimmt. Sie wird aus der Temperaturverdnderung
in Abhéngigkeit von der Zeit (f) und der Strecke (x)
errechnet und kann ihrerseits zur Bestimmung der
Wirmeleitfahigkeit herangezogen werden, wenn die
spezifische Warmekapazitit des Bodens bekannt ist.
Sie wird durch folgende Formel beschrieben:

oT _ A 9T

= cp o0 (Gl 6.6.2)

Die Temperaturleitfahigkeit ist wie die beiden an-

deren Eigenschaften stark vom Wassergehalt des
Bodens abhingig (s. Abb. 6.6-2).

| 6.6.4 Warmebewegungen

Wirmebewegungen treten in allen Béden auf, wenn
Temperaturunterschiede vorliegen. Das ist in Boden
die Regel, der isotherme Zustand ist die Ausnahme
(Abb. 6.6-3).

Zwei Mechanismen bewirken im Boden War-
meausgleichsbewegungen, und zwar die Wirme-
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Abb. 6.6-3 Linien gleichzeitiger Temperaturen (Isochro-
nen) in einer Sandbraunerde bei Worpswede an einem
Augusttag. Vgl. hierzu Abb. 6.6-4 (nach MIESS 1968).

leitung und die Konvektion. Wihrend die erstere
immer abléuft, ist die zweite an das Vorhandensein
eines beweglichen Trigers gebunden. Dieser Triger
ist in der Regel das Wasser. In der fliissigen Phase ist
es wegen seiner hohen Wirmekapazitit ein wirksa-
mer Trager. In der Gasphase hat es zwar eine geringe
Kapazitit, aber dies wird durch die hohe Verdamp-
fungs- bzw. Kondensationswirme (ca. 2500]g™)
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ausgeglichen. Im nicht wassergesittigten Boden
spielt daher der Wasserdampftransport als Warme-
transportmechanismus eine erhebliche Rolle. Dies
gilt vor allem, wenn grofie Temperaturunterschiede
auftreten, also unter unbewachsenen Bodenoberfli-
chen und im Zusammenhang mit Bodenheizungen,
die beispielsweise im Gartenbau eingesetzt werden.
Im ungesittigten Boden liegt also eine Koppelung
von Wirme- und Wassertransport vor.

Der Wirmetransport ist dabei besonders wirk-
sam, wenn nicht nur die Kondensationswirme, son-
dern auch noch die Erstarrungswirme des Wassers
(ca. 300]g™") beim Ubergang in die feste Phase
(=Eis) frei wird. Diese starke Warmefreisetzung
beim Phaseniibergang ist in Verbindung mit einer
weitgehend ungehinderten Ableitung aus dem Bo-
den in die Atmosphére eine wesentliche Ursache da-
fiir, dass die Bodentemperatur im Bereich unterhalb
0°C auch bei unbedecktem Boden einem weiteren
Absinken der Lufttemperatur nur in den obersten
2 bis 3 cm eng folgt. In den darunter liegenden Bo-
denbereichen folgen die Temperaturen dem Absin-
ken der Lufttemperatur um so langsamer, je mehr
Platz fiir die Zufuhr von weiterem Wasser ist. Sie
bleiben daher in der Regel viel hoher.

Der andere Mechanismus, die Wirmeleitung,
ist stark vom Ausmafd des leitenden Querschnitts
im Boden abhingig. Dieser Querschnitt ist wegen
der geringen Warmeleitfahigkeit der Luft stark vom
Wassergehalt abhingig. Geringe Wassergehalte be-
wirken infolge ihrer meniskenartigen Verteilung im
Boden besonders starke Zunahmen des Fliefquer-
schnitts und fithren damit zu gréfleren Transport-
mengen. Dies fithrt zu schnellerem Temperaturan-
stieg im gesamten Bodenkorper (Abb.6.6-2). Da
aber gleichzeitig die hohe Wirmekapazitat des Was-
sers viel Energie zu dessen Erwarmung verbraucht,
gibt es einen Punkt, an dem die Transportzunahme,
die sich aus der Zunahme des Flief3querschnitts und
damit der Leitfdhigkeit ergibt, durch die Zunahme
der Kapazitit kompensiert wird. Letztere verhindert
den regionalen Temperaturanstieg, der fiir ein Wei-
tergehen des Transports notwendig wiére, und somit
auch die Ausbildung starker Temperaturgradienten.
Dies fiihrt schliefllich zu der in Abb.6.6-2 darge-
stellten Abnahme der Temperaturleitfihigkeit.

I 6.6.5 Warmehaushalt

Die stirkste Energiezufuhr, die Sonneneinstrah-
lung, trifft an der Bodenoberfliche auf. Die stirkste
Abfuhr, die Abstrahlung zum Weltall, geht ebenfalls

von dieser Zone aus. Deshalb ist die Bodenober-
fliche der Bereich mit den stirksten Temperatur-
schwankungen. Von hier aus wird sowohl die Luft
als auch das Bodeninnere erwédrmt oder abgekiihlt.

Vor diesem Hintergrund bestimmt das Zusam-
menwirken der im vorigen Abschnitt beschriebenen
Faktoren Grofle und Verdnderung von Wirmein-
halt und Wirmezustand der Boden in Abhingigkeit
von Ort, Zeit und Bodentiefe. Daraus ergibt sich der
Wirmehaushalt.

6.6.5.1 Natiirlicher Warmehaushalt

Der regelmifige periodische Wechsel des Uberwie-
gens von Ein- und Ausstrahlung fithrt zu ebenfalls
regelmafligen Temperaturschwankungen im Boden.
Da Ein- und Ausstrahlung an der Bodenoberfliche
stattfinden, ist dort die Amplitude der Temperatur-
schwankungen am grofiten.

Das gilt sowohl fiir die Tagesgénge (Abb. 6.6-4) als
auch fiir die Jahresgange der Temperatur (Abb. 6.6-5).
Dieser allgemeine Verlauf wird durch Bodeneigen-
schaften und Umgebungsbedingungen beeinflusst.

Zu den ersteren gehort die Warmekapazitit, die
generell ddmpfend auf die Temperaturamplitude
wirkt, unabhingig davon, ob sie durch hohe La-
gerungsdichte oder hohen Wassergehalt zustande
kommt. Die zweite wichtige Bodeneigenschaft ist
die Wirmeleitfahigkeit. Hier wirkt ein hoher Wert
dampfend auf die Temperaturamplitude an der Bo-
denoberfliche, fordert aber die Fortpflanzung der
Temperaturwelle in den Untergrund.
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Abb. 6.6-4 Taglicher Temperaturgang in Abhangigkeit
von der Tiefe in einer Sandbraunerde bei Worpswede
im August (Hochdruckwetterlage, gleicher Boden wie
in Abb. 5.6-3) (nach Miess 1968).
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Abb. 6.6-5 )ahrlicher Temperaturgang in Abhangigkeit
von der Tiefe in einem Boden bei Konigsberg (nach
SCHMIDT & LEYST, in GEIGER 1961).

Eine niedrige Warmeleitfahigkeit erhoht umge-
kehrt die Temperaturamplitude an der Bodenober-
flache, blockiert aber die Fortpflanzung der Welle
in die Tiefe. Das Ergebnis des Zusammenspiels bei-
der Eigenschaften fiir den Wérmehaushalt hingt
vom Wassersdttigungsgrad des Bodens ab (vgl.
Abb. 6.6-2). Es hat zur Folge, dass nasse Boden wie
Grund- und Stauwasserbdden sich im Vergleich zu
trockeneren langsam und wenig erwédrmen. Thre
Oberflichen erwdarmen sich weniger als die der tro-
ckeneren, kiihlen aber bei nichtlicher Abstrahlung
auch weniger aus. Dies fithrt im Extremfall zu be-
sonders hdufigem Bodenfrost von gedrianten Moo-
ren, denn diese absorbieren infolge ihrer dunklen
Farbe einen hohen Anteil der eingestrahlten kaum
nach unten weiter - was zu Wirmestau, mithin
hohen Temperaturen einer ganz diinnen obersten
Zone fithrt. Nachts erzwingt dies eine entsprechend
starke Abstrahlung mit Abkiihlung bis in den Be-
reich des Gefrierens. Analog, wenn auch nicht so
ausgeprigt, verhalten sich alle Boden in Abhéngig-
keit von Farbe und Lockerheit der Bodenoberfliche.
Lockerheit und Trockenheit der Bodenoberfliche
fordern mithin Wirmestau und gleichzeitig die
Spitfrostgefahr.

Andererseits ist Wasserdampf in Boden als War-
metransportmedium umso effizienter, je mehr gro-
be Poren ein Boden enthilt. Sein Anteil am Warme-
transport ist daher bei Tonbéden mit der Aggregie-
rung, in Mooren mit dem Humifizierungsgrad der
Torfe korreliert.

Der Wirmehaushalt eines Bodens wird aufler
durch seinen Wasserhaushalt auch tiber die ver-

starkte Verdunstung beeinflusst, die bei den nassen
Grund- und Stauwasserboden zusitzliche Wérme-
verluste verursacht.

Der Einfluss von Steinen auf den Warmehaushalt
eines Bodens kann erheblich sein. Sie sind durch
eine im Vergleich zur Umgebung héheren Wirme-
leitfahigkeit und im Vergleich zum Wasser gerin-
geren Wiarmekapazitit gekennzeichnet (Tab. 6.6-1).
Eine Folge dieses Unterschieds ist das ,Hochfrieren’
von Steinen, weil sie die Bildung von Eiskristal-
len unter sich und die damit verbundene Anhe-
bung fordern. Den Gang der Tagesschwankungen
der Temperatur, die im Vergleich mit den Jahres-
schwankungen gering sind (Abb. 6.6-4 und 6.6-5),
beeinflussen Steine im Unterboden aber allenfalls
in Permafrostgebieten. Ganz allgemein wirkt sich
ein Pflanzenbestand ddmpfend auf die Temperatur-
amplitude aus.

Unter den Umgebungsbedingungen ist zunéchst
die Exposition zu nennen. Auf der Nordhalbkugel
ist auf nach Norden geneigten Héngen die Einstrah-
lung geringer als auf stidwirts exponierten. Die Bo-
dentemperaturen sind daher niedriger, ebenso die
Verdunstung; die Boden sind mithin dort nasser.
Dies fiihrt zu einer Dampfung der Temperaturam-
plituden. Der Expositionseffekt nimmt mit steigen-
der Steilheit der Hange (Inklination) zu, ebenso mit
zunehmender Hohe tiber dem Meeresspiegel.

Im Allgemeinen folgt die Jahresdurchschnitts-
temperatur von Boden in 50 cm Tiefe ziemlich ge-
nau dem Jahresmittel der Lufttemperatur. Sie liegt,
wie Tab.6.6-2 zeigt, stets um einen bestimmten
Betrag iiber deren Messwert in 2 m Hohe.

Unter Berticksichtigung der jahreszeitlich be-
dingten Einstrahlung, gegeben durch das Datum,
ldsst sie sich sogar tageweise errechnen. Dabei zeigt
sich, dass die Maximal- wie auch die Minimalwer-
te der Bodentemperatur in den obersten 5...7 cm
pflanzenfreien Bodens fast immer 7...10 Grad hoher
als die Maximal- bzw. Minimalwerte der Lufttempe-
ratur an den genormten meteorologischen Statio-
nen (2m iiber dem Boden) sind. Generell gesehen
und unter Vernachlissigung lokaler Einfliisse, wie
Topographie und Vegetation, hat die Bodenober-
fliche der angrenzenden Luft gegeniiber die Rolle
einer Heizplatte, solange Einstrahlung tiberwiegt.
Dies ist die Ursache fiir die Aufwinde, die Thermik
der Segelflieger und das ,Flirren’ der Luft an heiflen
Tagen. Dieser Zustand wird nur am Ende von Pe-
rioden lingerer extremer Abstrahlungsphasen fiir
kiirzere Zeitspannen unterbrochen.

Der Zusammenhang zwischen Luft- und Boden-
temperatur wird durch Schneedecken gestort, die eine
tiefe Abkithlung des Bodens selbst nahe der Oberfla-
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Tab. 6.6-2 Klassifikation der Warmehaushalte von Boden mit Hilfe von Jahresmitteltemperaturen und Tempera-

turschwankungen (USDA1999)

Differenz der Mittel-
werte der 3 Sommer-

und 3 Wintermonate (°C)? <0° 0...8¢
>6 cryic frigid
<6 cryic isofrigid

Jahresmittel der Temperatur in 50 cm Tiefe (°C)®

8...15 15...22 > 22
mesic thermic hyperthermic
isomesic isothermic isohyperthermic

2 Nordliche Halbkugel: Sommermonate: Juni, Juli, August; Wintermonate: Dezember, Januar, Februar. ® Diese
Temperatur ist 0,3 (bei 6 °C) bis 3 ° (bei 30 °C) hoher als die Lufttemperatur in 2 m Hohe. ¢ Sommermittel <15
(<13 wenn nass, <8 unter Humusauflage, < 6 bei Mooren), kein Permafrost. ¢ Sommermittel > 15(> 13 wenn

nass, > 8 unter Humusauflage, > 6 bei Mooren).

che unterbinden. Umgekehrt bewirken Brinde der
Vegetation zwar ein Aufheizen der Bodenoberfliche,
haben aber kaum Einfluss auf die Bodentemperatur
unterhalb 5cm Tiefe, wie Untersuchungen an kont-
rollierten Branden in Brasilien zeigten.

Eine allgemeine Ubersicht iiber die Warmehaus-
halte von Bdden sehr verschiedener Klimabereiche
bietet die Einteilung der amerikanischen Boden-
schitzung (Soil Taxonomy, USDA, s.Kap.7.4.3). In
ihr werden die Boden hinsichtlich ihres Warme-
haushalts aufgrund der Jahresmitteltemperatur und
der Amplitude der jihrlichen Temperaturschwan-
kung in 50 cm Tiefe eingeteilt

6.6.5.2 Anthropogene Eingriffe

Der Wiarmehaushalt von Boden wird durch jede
menschliche Titigkeit beeinflusst, die die Ein- und
Ausstrahlungssituation und die Wirmekapazitat
verdndert. Gleichermaflen wirken Zufuhr oder Ab-
transport von Warmeenergie oder von Energie frei-
setzenden Stoffen auf ihn ein.

Die Ein- und Ausstrahlungssituation kann be-
einflusst werden durch die Ausrichtung von Expo-
sition und Inklination (z. B. Wallbildung fiir Kultur-
pflanzen), durch Farbgebung (Sanddeckverfahren
auf Mooren und dunklen Saatbeeten), durch Abde-
ckungen (Mulchverfahren) und durch Lockerung
oder Verdichtung (Walzen) der Bodenoberfliche.
Versiegelungen, d. h. Abdichtungen gegen Infiltrati-
on und Evaporation, wie sie vor allem bei Strafien,
aber auch bei anderen Bauvorhaben vorkommen,
beeinflussen den Wirmehaushalt nicht nur durch
Unterbinden der genannten Wassertransportvor-
gange, sondern auch durch Verandern der Albedo.

Ganz allgemein wird die Albedo durch Uber-
gang von Wald zu krautiger Vegetation vergrof3ert

(Abb. 6.6-1). Auf Flichen, deren A-Horizonte ent-
fernt wurden (z.B. Baustellen, Erosionsflichen)
oder noch nicht gebildet wurden (z.B. Rekultivie-
rungsflachen, Aufspiilflichen), ist sie am grofdten.
Damit geht verminderte Erwarmung einher. Gleich-
zeitig unterbleibt aber auch der Wirmeverlust, der
durch Transpiration einer Vegetationsdecke entste-
hen wiirde.

Die Wérmekapazitit kann in erster Linie durch
Veranderung des Wassergehalts beeinflusst werden.
Hierbei spielt in kithlen Klimaten vor allem die
Drinung eine Rolle (Kap.6.4), die eine Erwdrmung
des Bodens gegeniiber ungedranten Flichen im
Frihjahr beschleunigt und damit die Vegetations-
periode verldngert.

Wirmezufuhr, die den Temperaturverlauf in
Boden beeinflusst, erfolgt im Prinzip durch jede
Zufuhr von organischer Substanz. Die bei ihrem
Abbau freiwerdende Wirmeenergie ist allerdings
nur bei hoher Anreicherung organischen Materials
wirksam. Frither wurde dies im Gartenbau durch
den Betrieb von ,Mistbeeten’ genutzt.

Deckboden tiber Miill- und Klarschlammdepo-
nien erhalten durch den Abbau organischer Verbin-
dungen im Deponiekorper eine stindige Warme-
zufuhr von unten. Hier wurden in 50 cm Tiefe um
3°C, in 180 cm Tiefe um 9 °C hohere Jahresmittel-
temperaturen gemessen als in einem sandigen Mi-
neralboden im Umland. Die stindige Warmenach-
lieferung aus dem Deponiekorper fithrt vor allem
im Winterhalbjahr zu einer gegeniiber natiirlichen
Bdden stark erhohten Temperatur im Unterboden
und reicht auch bis in den Oberboden.

Wasserdampftransport, der dhnlich wie bei Bo-
denheizungen in Gewichshédusern zum Austrocknen
der wirmsten und Feuchtwerden der kilteren Parti-
en fithrt, ist auch hier ein wirksamer konvektiver
Wirmetransport (Kap.6.4.4. und 6.5.2). Er unter-
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bindet die Entstehung steiler Temperaturgradienten,
fithrt aber gleichzeitig zu starker Austrocknung.
Wirmeentzug aus Boden (z. B. zu Heizzwecken)
ist nur ergiebig, wenn der Wiarmeaustauscher in das
frei flielende Grundwasser verlegt werden kann.
Dann kann er die eingestrahlte Energie aus der
gesamten Fliche nutzen. Entzug aus dem langsamer
flielenden Haftwasser wiirde den Bau von Austau-
schern in Flichen erfordern, deren Grofle bei der
lokalen Einstrahlungsintensitit eine hinreichende
Energiespeicherung gestattet. In beiden Fallen fithrt
Wirmeentzug zu tieferen Temperaturen im Boden.

6.7 Transportvorgange
y und Verlagerungen

Transport von Materie iiber die Bodenoberfliche
und innerhalb eines Bodenkoérpers erfolgt in erster
Linie durch Konvektion. Sie ist der effektivste und
héufigste Transportmechanismus. Transportmedien
sind Wasser und Luft, seltener Eis. Transportvor-
ginge innerhalb des Bodens laufen im Porensystem
ab und werden daher durch dessen Eigenschaften
beeinflusst.

Transporte durch Stromungen, die iiber die Bo-
denoberfliche und im Wesentlichen parallel zu ihr
verlaufen, erzeugen Erosion und Akkumulation
(Kap. 10.7.1). Verlagerungen ohne transportieren-
des Medium zum Ausgleich von Potenzialgradien-
ten sind z. B. gravitationsbedingte Massenbewegung
(Erdrutsche, Bodenkriechen; s. Kap.6.3.3) und die
Diffusion.

Der Verlauf konvektiver Transporte ist an das
Strémungssystem des Fliefmediums gebunden.
Dieses System ist im jeweils relevanten Abschnitt
durch Quelle, Senke und den Fluss lings der Stro-
mungsfiden beschreibbar (Kap.6.4.7). Erst inner-
halb dieses Systems wird das Transportgeschehen
durch das Verhalten der Inhaltsstoffe im strémen-
den Medium selbst und im durchstromten Poren-
system beeinflusst.

Quellen sind in Boden z. B. die Bodenoberfliche
oder die Grundwasseroberfliche (GWO). Dazuge-
horige Senken wiren z. B. die Unterkante eines Bo-
dens (=Pedon), die GWO, freie Wasserflichen wie
Griben oder Driéne.

Im wasserungesittigten Bereich aller Boden lau-
fen auf makroskopischer Skala und ebener Lage vor-
wiegend vertikal aufwirts oder abwirts gerichtete,
mithin eindimensionale Transportvorginge ab, bei
denen die seitlichen Rander des Stromungssystems

beliebig festgelegt werden konnen. Bei Transport-
vorgingen in Landschaften miissen zwei- oder drei-
dimensionale Stromungssysteme zugrunde gelegt
werden. Der Transport der Inhaltsstoffe wird durch
biologische Prozesse (Ab-, Umbau, Freisetzung,
Abscheidung und Aufnahme durch Edaphon und
Waurzeln) beeinflusst, die hier als wichtigste Quellen
oder Senken wirken kénnen. Hinzu kommen che-
mische (z.B. Ad- und Desorption, Redoxvorgin-
ge) und physikalische (Diffusion, hydrodynamische
Dispersion) Prozesse. Im Folgenden wird vorrangig
auf den Transport in der fliissigen Phase, der im Bo-
den tberwiegt, eingegangen, wihrend hinsichtlich
der entsprechenden Transporte in der Landschaft
auf die umfangreiche Spezialliteratur, einschlief3lich
der vorliegenden Modellansitze, verwiesen wird.

6.7.1 Transport im Boden
| in der fliissigen Phase

Bei jeder Wasserbewegung in der Bodenmatrix
werden die Inhaltsstoffe mitgefiihrt, also konvek-
tiv verlagert. Die Bodenl6sung kann dabei Stof-
fe sowohl in gelostem als auch in suspendiertem
oder emulgiertem Zustand transportieren. Dieser
Vorgang ist einer der wesentlichsten Faktoren der
Bodenentwicklung. Denn die stindige Bewegung
des Bodenwassers verhindert, dass sich Gleichge-
wichte zwischen den verschiedenen Komponenten
der Bodenlosung und zwischen diesen und den an-
grenzenden Oberflichen der festen Matrix bilden.
Konvektiver Transport ist Grundvoraussetzung fiir
das Weiterlaufen aller Reaktionen, somit auch der
Verwitterung sowie der Austausch-, Auswaschungs-
und Anreicherungsvorginge.

Die transportierende Wasserstromung entspricht
einem kapillaren Flieflen. Der Einfluss des Poren-
systems bewirkt ein ,Auseinanderziehen’ des Flief3-
vorgangs, im Vergleich zu einer Stromung in einer
einzigen groflen Kapillare, deren FlieBquerschnitt
dem des Kapillarenbiindels entspricht (Abb. 6.7-1).
Die Ursache dafiir ist der grofle Einfluss des Kapil-
lardurchmessers auf die Geschwindigkeit des darin
ablaufenden Flusses (Kap. 6.4.3.1).

Dieses Auseinanderziehen der Inhaltsstoffe in
den Bodenporen an der Vorriickfront nennt man
hydrodynamische Dispersion. Ihr Ausmafl ist ge-
fiigebedingt und daher boden- bzw. sogar horizont-
typisch.

Thre Auswirkung wird besonders deutlich, wenn
Zusammensetzungen oder Konzentrationen der
Inhaltsstoffe sich plotzlich andern, z.B. nach ei-
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Lésung Konvektion Diffusion
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rel. Konzentration

Perkolatvolumen oder Zeit

Abb. 6.7-2 Schema des Verlaufs des Konzentrations-
anstiegs eines dem FlieBmedium zugefligten Inhalts-
stoffes (Durchtrittskurven) durch hydraulische Disper-
sion in Abhangigkeit von der FlieBstrecke (links) und
der Konzentrationsabnahme nach Ende der Zufuhr
(rechts). Die Auseinanderziehung durch hydrodyna-
mische Dispersion nimmt mit der FlieBstrecke und da-
mit der Verweildauer zu. Die gestrichelten Kurventeile
zeigen den Einfluss der Diffusion, die die hydraulische
Dispersion Uberpragt.

ner Diingung, oder wenn nach Starkniederschldgen
plotzlich inhaltstoffarmes Wasser nachstromt.

Das Zusammenwirken von hydrodynamischer
Dispersion und Diffusion ist in Abb.6.7-1 sche-
matisch dargestellt. Dabei ist laminare Stromung
angenommen (Kap. 6.4.3). Unter Vernachldssigung
der Form des hydraulischen Geschwindigkeitspro-
fils ist im frei flieenden Teil (in Abb. 6.7-1 links)
das kolbenférmige Vorriicken der Konzentrations-
front, nach dem die Zufuhr des Transportmittels
umgestellt wurde, dargestellt (von Losung A auf
Losung B in der Abbildung). Dort zieht die Diffu-
sion die Inhaltsstoffe umso wirkungsvoller vor der
vorriickenden kolbenférmigen Konzentrationsfront
auseinander, je langsamer diese vorriickt. Im Be-
reich der Kapillaren (in Abb. 6.7-1 rechts) bewirkt
die hydraulische Dispersion eine zusitzliche Ver-
teilung der Inhaltsstoffe. Das Auseinanderziehen

hydrodynamische Dispersion

Abb. 6.7-1 Schema der Aus-
wirkung von Diffusion (im freien
Rohrteil) und hydrodynamischer
Dispersion gemeinsam mit
Diffusion (in einer Gruppe von
Kapillaren) bei Einsetzen der
Zufuhr eines Inhaltsstoffs in ein
perkolierendes Medium (Zeitrah-
men = t, bis ;).

der Konzentrationsfront nimmt mit zunehmender
Flielstrecke und fortschreitender Zeit zu. Dies kann
im Versuch durch Bestimmung der Konzentrati-
onsdnderungen im aufgefangenen Perkolat verfolgt
werden (Abb. 6.7-2).

Der Verlauf der Durchbruchskurve oder Durch-
trittskurve ist stark von der Porengeometrie ab-
hingig. Wenn gestreckte Poren (Risse, Rohren)
vorhanden sind oder Aggregatpackungen vorliegen,
erscheint die erste Konzentrationszunahme im Per-
kolat besonders frith, weil Zonen langsamer Stro-
mung besonders wirkungsvoll umflossen werden.

Infolge der groflen Formenvielfalt der Aggregat-
geftige (Kap. 6.3.1) und der Makroporen ist der pri-
ferentielle Fluss (Makroporenfluss, s. Kap. 6.4.3.1)
vielgestaltig und beeinflusst mafigeblich die Form
der Durchtrittskurve. Dies erschwert ihre Beschrei-
bung. Hinzu kommt, dass der Einfluss der Mak-
roporen auf den Gesamtfluss und den Transport
von der Grofie des Volumens, das bei der Messung
erfasst worden ist, im Verhiltnis zur Kontinuitit
der Makroporen abhingt. Diesem Umstand muss
Rechnung getragen werden, indem entweder die
Grofle der Stichprobe, also z.B. das Volumen bei
einer Messung, so gewahlt wird, dass die Anteile
blind endender Risse oder Rohren verschiedener
Auspragung fiir die beprobte Fliche reprisentativ
sind (reprisentatives Elementarvolumen, REV)
oder indem eine hinreichend grofle Anzahl von
Parallelmessungen durchgefithrt wird. Eine Mog-
lichkeit, diese Schwierigkeiten zu umgehen, kann in
der Verwendung spezieller morphologischer Gefii-
geansprachen bestehen.

Dariiber hinaus beeinflusst das Angebot an Re-
aktionspartnern, wie z.B. Ionenaustauschern, Re-
doxsystemen, abbauenden Organismen, die Form
der Durchtrittskurven umso mehr, je linger der
FliefSweg ist. Der Zusammenhang zwischen Durch-
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trittskurve und Fliefstrecke charakterisiert die Fil-
tereigenschaften eines Bodens.

Die Gesetzmifligkeiten, welche die Verteilung
der Inhaltsstoffe im perkolierenden Wasser steu-
ern, wirken auch im Fall der Konzentrationsab-
nahme. Auch ihr Verlauf wird durch die hydro-
dynamische Dispersion verzerrt. Ein wesentlicher
Unterschied gegentiber der Einwaschungssituation
besteht darin, dass die Diffusion zu einem linge-
ren Verweilen der Inhaltsstoffe in der Matrix fithrt
(Abb. 6.7-2), die Verdringungskurve also nach
rechts verschiebt.

Um den Transport von Wasserinhaltsstoffen for-
melméflig darzustellen, wird zunéichst die Erhaltung
der Materie innerhalb einer Volumeneinheit und
eines Zeitintervalls beschrieben. Grundlage dazu
ist die Kontinuititsgleichung, in der An- und Ab-
transport, Speicherung sowie ggf. Quellen oder Sen-
ken zum Ausdruck kommen. Fiir den vereinfachten
Fall, dass die Inhaltsstoffe des Bodenwassers in der
angrenzenden Bodenluft nicht in Gasform auftre-
ten, kann man sie als Differentialgleichung wie folgt
schreiben:

oCr_ 0 _, (Gl 6.7.1)
ot 0oz
C; = Gesamtkonzentration, Summe der zu erfas-

senden Gruppe der Inhaltsstoffe in allen vor-
kommenden Zustinden bzw. Formen, z.B
gelost im Wasseranteil (C, - 0) und adsorbiert
an der Festphase (C,;,-p,) des betrachteten
Volumens.

I. = durch den konvektiven Transport verlagerte
Inhaltsstoffe. Dieses Glied setzt sich zusam-
men aus dem durch die Darcy-Gleichung
beschriebenen Fluss (Kap. 6.4.3), der hyd-
rodynamischen Dispersion und der Diffusi-
on. Die beiden letzteren Phanomene werden
durch Gleichungen erfasst, die mathema-
tisch der Diffusionsgleichung entsprechen
(Kap.6.4.4.1). Nur bei extrem langsamer
Fliefbewegung hat die Diffusion deutlichen
Einfluss. In Boden wird die Verteilung der
Inhaltsstoffe in der Regel durch die hydrody-
namische Dispersion stirker beeinflusst.

r = Reaktionsrate fiir Quellen bzw. Senken.

Als Ausgangsposition fiir Computer-Modellierun-

gen des Transports von Wasserinhaltsstoffen wird

die Kontinuitits-Dispersions-Gleichung in der
folgenden Form benutzt:

3Cy_ 3Dy (G/2)] _ 30p-C)

(Gl 6.7.2)
ot 0z oz

D, , ist der effektive Dispersions-Diffusions-Koeffi-
zient, C, die Konzentration der Inhaltsstoffe in der
Losung, I; der Wasserfluss gemifS der Darcy-Glei-
chung. Die weiteren Symbole entsprechen denen in
der vorweg beschriebenen Gleichung.

Ein Spezialfall des konvektiven Transports ist
der Wiarmetransport mit flielendem Wasser. Da
das Wasser im Vergleich zu den festen Bodenparti-
keln eine hohe Warmekapazitit hat, fordert warmer
Frithjahrsregen den Wuchs, indem eine Wirme-
zufuhr durch versickerndes Wasser stattfindet. Die
Wirkung ist so deutlich, dass der ,warme Regen'
Terminus der Alltagssprache geworden ist. In Kalt-
gebieten kann der Zustrom von Grundwasser aus
wirmeren Gegenden durch Erwdrmung die land-
wirtschaftliche Nutzbarkeit der Boden gegeniiber
flussfernen Flichen entscheidend verbessern.

Die mathematische Formulierung erfolgt im
Prinzip wie bei 1oslichen Inhaltsstoffen des Wassers.
An die Stelle der Konzentration C tritt die Tempera-
tur T. Die Temperaturdifferenzen verursachen Wir-
meleitung, die formal der Diffusion geldster Stoffe
im Wasser entspricht. Dariiber hinaus verursachen
sie in nicht wassergesittigen Boden Dampfdruck-
gradienten, die ihrerseits zu konvektiven Warme-
transporten fithren (Kap. 6.6.4).

6.7.2 Transporte im Boden
| in der Gasphase

Wihrend beim Transport in der fliissigen Phase
Konvektion und Dispersion den grofiten Einfluss
auf das Verlagerungsgeschehen haben, tritt im Gas-
raum die Diffusion als antreibender Mechanismus
in den Vordergrund. Das ist einerseits durch die
gegeniiber Wasser um das etwa 10*-fache grofiere
Diffusion der Molekiile im Gasraum begriindet, an-
dererseits dadurch, dass die Gravitation im Boden
keinen Gasstrom in Bewegung setzt. Konvektions-
erzeugende Gasstrome kommen in Béden nur bei
Gasproduktion vor, also z. B. bei Methanerzeugung
(Kap. 6.5.2) oder im Zusammenhang mit Tempera-
turgradienten, die dampfférmige Wasserbewegun-
gen erzeugen (s. Kap. 6.4.4).

Die Beschreibung des Gastransports durch ein
Bodenvolumen muss wie beim Transport von Was-
serinhaltsstoffen die Teilprozesse: Eintritt, Vorrats-
bildung, Austritt, dazu ggf. Neubildung und Abbau
beriicksichtigen. Dies ist in der Massenerhaltungs-
gleichung (= Kontinuititsgleichung) nach dem glei-
chen Prinzip wie beim Transport in fliissigem Medi-
um formuliert.
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. 6.8 Bodenfarbe

Die Farbe ist eine auf den ersten Blick ins Auge
fallende Bodeneigenschaft. Das Spektrum der in
Boden vorkommenden Farben ist breit. Da die
verschiedenen Farbtone oft bestimmten Bodenbe-
standteilen oder bestimmten Zustdnden zugeordnet
werden kénnen, ist es moglich, aus der Ansprache
der Farbe bzw. der Farbverteilung auch Aussagen
iiber die Zusammensetzung von Mineral- und Hu-
muskorper, iiber Redoxverhiltnisse und Boden-
feuchte, einschliefSlich deren jeweiligen Verteilung
und Intensitit, zu machen.

Aus diesem Grund ist die Farbbeschreibung ein
wichtiger Teil jeder bodenkundlichen Feldaufnahme
(Kap. 7.3). Dies gilt nicht nur fir die Beschreibung
von Bodenhorizonten an einer Profilwand (Kap. 8.3),
sondern auch fiir die Aufnahme der Beschaffenheit
von Flachen und bildet somit auch die Basis fiir jede
Fernerkundung. Allerdings werden hierzu aufwén-
digere Verfahren der Spektralanalyse herangezogen,
die hohere Genauigkeiten als visuelle Ansprachen
erlauben und die zudem tiber den Bereich des sicht-
baren Lichtes hinausgehen konnen. Fiir die visuelle
Ansprache im Bereich des sichtbaren Lichtes wird
die Farbe durch die Parameter: Farbton, Intensitit
und Dunkelstufe charakterisiert.

10 + weiB

Farbton

| 6.8.1 Farbansprache

Die Farbansprache bei Feldaufnahmen erfasst die
Parameter Farbton (engl. Hue), Farbtiefe bzw. In-
tensitit, Sittigung (engl. Chroma) und Farbhel-
ligkeit bzw. Dunkelstufe, Grauwert (engl. Value).
Prinzipiell werden die mit dem Auge wahrnehm-
baren Farben durch Streuung und Absorption von
elektromagnetischer Strahlung zwischen 400 und
780nm erzeugt. Der sinnesphysiologische Farb-
eindruck entsteht durch die Lichtabsorption des
Sehpurpurs in drei Wellenldngenbereichen, die
durch Farbempfindlichkeitskurven dargestellt wer-
den konnen.

Die Beziehung der drei Parameter zueinander
ist in der Abb. 6.8-1 dargestellt. Sie geht auf das von
Munsell (1905) ausgearbeitete System zuriick, wo-
bei die Beschreibung des Farbtones bereits auf der
Farbenlehre von Newton basiert. Auf dem Farbkreis
sind die Komplementirfarben einander gegeniiber-
liegend angeordnet. Er wird fiir die Darstellung in
Richtung zunehmender Frequenz in die Farbab-
schnitte rot (red R), gelb (yellow Y), grin (green
G), blau (blue B) und violett (purple P) unterteilt.
Zwischen diesen Grundfarben ist jeweils ein Uber-
gangsbereich definiert, der entsprechende Mischun-
gen, z.B. gelbrot oder griingelb, beinhaltet. Inner-

Intensitéat

Hue

0-- schwarz

Dunkelstufe
Value

Chroma

Abb. 6.8-1 Farbbeschreibung nach MUNSELL.
Der Farbton ist auf dem Newton’schen Far-
benkreis, die Intensitat zu jedem Farbton auf
dem Radius und die Dunkelstufe als Achse
angeordnet.
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halb jedes Bereiches erfolgt die Beschreibung durch
die Ziffern 2,5; 5; 7,5 oder 10, die die steigende
Frequenz des Farbtones dokumentieren. Die Hellig-
keit ist auf einer axial zum Farbkreis angeordneten
Geraden aufgetragen, wobei die maximale Helligkeit
(maximale Reflexion, weiff) durch den Skalenwert
10 definiert ist. Die vollstindige Absorption des
sichtbaren Lichtes (schwarz) wird durch den Wert 0
gekennzeichnet.

Die Farbe eines Bodens bzw. einer Fliche kann
im Zusammenhang mit der Profilansprache folglich
durch die Kombination dieser 3 Parameter ein-
deutig und fiir jeden nachvollziehbar angesprochen
werden. In der Munsell-Tafel lasst sich z.B. ein
helles Rotgrau einer Bodenprobe durch 7,5 R 7/3
definieren. Wichtig ist, dass bei der Benutzung von
Munsell- Farbtafeln auch Uberginge ausgewiesen
werden konnen, z.B. 9 YR 6.5/3.5, da der Far-
braum als ein Kontinuum angesehen werden kann
(Abb.6.8-1)

6.8.2 Farbgebende
| Komponenten

Schwarze, graue und braune Farbténe im Oberbo-
den (A-Horizonte) werden im Wesentlichen durch
Huminstoffe hervorgerufen. Die Farbintensitt va-
rijert dabei im Bereich zwischen 2 und 6 Massepro-
zent an organischer Substanz bei gleichem Kohlen-
stoffgehalt erheblich, so dass auch weitere Faktoren
wie die Bodenfeuchte (dunkler, wenn feuchter), die
Kornung (tonreiche Boden bei gleicher Farbe hu-
musreicher, da groflere Oberfliche), der Humifi-
zierungsgrad (Black-carbon-Anteile) oder geloster
organischer Kohlenstoff (DOC) eine Rolle spielen.
Bei den Huminstoff-Fraktionen wird wiederum die
Farbe von den Fulvosduren zu den Huminen immer
dunkler.

Gelbe, braune, rote, blaue und griine Farbtone
kennzeichnen verschiedene Fe-Minerale, wobei auf-
grund der Dominanz von Eisen in Béden (Minera-
le, Gesteine) diese Farben am weitesten verbreitet
sind. Sie sind folglich besonders fiir die Bodenhori-
zonte unterhalb des A-Horizontes ausschlaggebend.
In den gemifligten Klimaten sind Boden meist
gelbbraun, braun oder rotbraun gefirbt (Munsell
Farbton: 7,5 Y — 10 YR), da in ihnen Goethit vor-
herrscht. Ferrihydrit, das z. B. in sauren Braunerden,
Bs-Horizonten von Podsolen und in Go-Horizonten
von Gleyen vorkommt, verschiebt den Farbton ins
Rote (7,5 - 5 YR). Die kriftige rote Farbe vieler B6-
den wirmerer Klimate wird durch Himatit (10R)

hervorgerufen, dessen Rot das Gelb des Goethits
iiberprigt. Solche Boden sind um so satter rot, je
mehr Hamatit sie enthalten. Der Rétungsgrad (nach
TORRENT) steigt dabei linear mit dem Hamatitgehalt
bis zu - je nach Bodengruppe - ca. 5...10 % Héma-
tit an; dariiber nimmt das Chroma nicht mehr zu
(Sattigung).

Graue, griine und blaue Farbtone treten auf,
wenn das Eisen bei niedrigen Redoxpotenzialwer-
ten in der mobilen 2-wertigen Form vorliegt und
dann entweder abtransportiert oder aber in ent-
sprechende Hydroxyverbindungen tiberfiithrt wird.
Durch den Abtransport wird dann die Eigenfarbe
der weiteren Minerale sichtbar, wobei z. B. Quarz
fahlweif3, Silikate und Ton auch grau erscheinen.
Falls wiederum Tonminerale Fe enthalten, kénnen
auch griine Farbtone vorliegen, wenn ein Teil des
Fe in reduzierter Form im Kristallgitter vorhanden
ist.

Kriftig blau-griine Farbtone konnen auf Fe(II,
III)-hydroxy-Verbindungen (sog. ,Griiner Rost’)
hinweisen, die wiederum bei Zufuhr von Sauerstoff
ihre Farbe verlieren. Ahnliches gilt fur Vivianit,
dessen leuchtend blaue Farbe sich in Gegenwart von
Sauerstoff zu rostbraun verdndert.

Tief schwarze Farben in stark reduziertem Mili-
eu beruhen z. B. in den Marschsedimenten auf fein
verteiltem FeS oder FeS,. Bei Vorliegen von schwar-
zen Konkretionen ist unter oxidativen Bedingungen
mit 4-wertigen Manganoxiden oder Kohleresten
(black carbon) zu rechnen.

Weifle Farben entstehen héufig durch lokale An-
reicherungen von Calcit, Gips oder loslichen Salzen
als Ausblithungen an Aggregatoberflichen oder
auch an Profilwianden, vor allem von Bdéden arider
Klimate. Die chemische Zusammensetzung dieser
Ausblithungen ist von der Flierichtung und der
Zusammensetzung des kapillar aufsteigenden Was-
sers abhiingig. Ahnlich weif8 sind auch Kaolinite,
wie z. B. rein kaolinitische Saprolite in den Tropen.
Der Farbton der Boden héngt schliellich aufler
von der Art der farbgebenden Bestandteile auch
von der Korngrofle ab. So wechselt die Farbto-
nung von fein verteiltem Goethit von rotbraun zu
gelb, die des Lepidokrokits von braunrot zu orange
und die des Hamatits von leuchtend rot zu vio-
lett, wenn die Kristalle grofier werden und damit
die Oberfliche entsprechend abnimmt. Hingegen
sind die Farbtiefe und die Farbhelligkeit eher
von der Menge der farbgebenden Komponenten
abhiangig.
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6.8.3 Zusammenhinge
zwischen Farbe und Boden-
| eigenschaften sowie Prozessen

Den Vorteil der leichten Zuganglichkeit der Farban-
gaben, die auch ohne Berithrung des entsprechen-
den Materials beschrieben werden konnen, nutzt
man, um Aussagen iiber weitere Bodeneigenschaf-
ten und Zustiande zu treffen. Dies kann sowohl pau-
schal als auch sehr gezielt aufgrund enger Korrelati-
onen mit anderen Eigenschaften geschehen. So gibt
die Verteilung der Farbtone, Séttigungen und Dun-
kelstufen im Bodenprofil Hinweise auf die Intensitat
bodengenetischer Prozesse wie Verbraunung, Ver-
gleyung, Pseudovergleyung, Podsolierung oder La-
teritisierung, die durch typische Farbabfolgen oder
Verteilungen definiert werden kénnen (Kap. 8.3).

Abgesehen davon, dass feuchte Boden bei an-
sonsten gleicher Zusammensetzung stets dunkler
und oft auch intensiver gefirbt sind als trockene
Standorte (da Wasser im Boden die eingestrahlte
Energie in hoherem Mafle als die festen Bestand-
teile absorbiert: s.a. Albedo 6.6.3. und Abb. 6.6-1),
zeigen gelbe, braune und rote Farbtone in der Regel
aerobe Verhiltnisse, d. h. ein hohes Redoxpotenzial
bzw. auch einen grofleren rH-Wert an. Diese Farben
sind damit gleichbedeutend mit hoher Sauerstoff-
zufuhr und nur sehr selten auftretender Wasser-
sattigung. Allerdings sind rote Farbténe in Boden
sehr persistent und weisen dann in hdmatitreichen
Boden im mitteleuropdischen Raum auf ein in der
Vergangenheit feuchtwirmeres Klima hin. Gleiches
gilt auch fir braune Farbtone, die z. B. in Boden mit
abgesenktem Grundwasserspiegel noch nach vie-
len Jahren (Jahrzehnten) frithere hoher anstehende
Ubergéinge vom beliifteten Go- zum reduzierten
Gr-Horizont dokumentieren.

Partiell auftretende Pseudovergleyungsmerkma-
le auch in grofleren Bodentiefen, z. B. unter Fahr-
spuren oder Huftritten, weisen auf Porensittigungs-
grade und -funktionsinderungen hin, die durch
plastische und elastische Bodenverformungen her-
vorgerufen worden sind.

Je grofler prinzipiell der Anteil an quarzrei-
chen Sanden ist, desto weniger zeichnen derartige
Horizonte die physikalischen, chemischen oder
physikochemischen Prozesse nach, wihrend an-
dererseits durch starke Eigenfirbung der Minerale
auch entsprechende Bodenprozesse vorgetiuscht
werden. So sind bei rotem Ausgangsmaterial Aus-
sagen iber den Vernidssungsgrad oder/und Bo-
denstrukturierungsgrad und somit den Wasser-

haushalt ungenau, wihrend sie bei gelbroten und
braunen Tonungen leichter zu treffen sind (z.B.
Schrumpfungszustinde).

In diesen Fillen ist es besonders wichtig, dass
neben der vollstindigen Farbangabe fiir die Matrix
auch Farbangaben fiir z. B. Konkretionen nebst Fle-
ckengréfie und Cutane gemacht werden.
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/] Bodenentwicklung und
Bodensystematik

Die Bodengenetik ist die Lehre von der Entwick-
lung der Boden. Ein Boden ist ein Naturkorper,
der an der Erdoberfliche unter einem bestimmten
Klima, einer bestimmten streuliefernden Vegeta-
tion und Population von Bodenorganismen durch
bodenbildende Prozesse (Verwitterung und Mine-
ralbildung, Zersetzung und Humifizierung, Gefiige-
bildung und verschiedene Stoffumlagerungen) aus
einem Gestein entsteht.

Diese Bodenentwicklung beginnt in der Regel
an der Oberfliche eines Gesteins und schreitet im
Laufe der Zeit zur Tiefe fort, wobei Lagen entstehen,
die sich in ihren Eigenschaften unterscheiden und
als Bodenhorizonte bezeichnet werden. Demge-
geniiber haben sich auch Schichten durch Sedimen-
tation gebildet, die also Lagen der Gesteinsbildung
sind.

Die Bodenhorizonte sind oben streuihnlich (be-
sonders die organischen Auflagehorizonte) und
werden nach unten als Mineralbodenhorizonte
zunehmend gesteinsdhnlich. Alle Horizonte zu-
sammen bilden das Solum. Ein zweidimensionaler
Vertikalschnitt durch den Bodenkorper heifit Bo-
denprofil. Die den Boden (teilweise) tiberlagernde
Streu und das ihn unterlagernde Gestein gehoren
definitionsgemif nicht zum Boden. Sie werden aber
oft ebenfalls als Horizonte bezeichnet.

Bodenhorizonte werden mit Buchstabensymbo-
len signiert. Als O-Horizont wird der {iberwiegend
aus organischen Stoffen bestehende Auflagehorizont
iiber dem Mineralboden bezeichnet, A-Horizont
der oberste, durch organische Substanz dunkel ge-
farbte oder infolge Abfuhr von Stoffen gebleichte
Teil des Mineralbodens. Der unter ihm folgende
Teil des Bodens ist der B-Horizont, in dem oft
auch eine Stoffzufuhr stattgefunden hat. Unter dem
B-Horizont folgt schliellich das von der Bodenent-
wicklung nicht oder kaum beeinflusste Gestein und
erhilt, wenn es dem Ausgangsmaterial des Solums
entspricht, das Symbol C. Weitere Einzelheiten zur
Klassifikation der Bodenhorizonte s. Kap.7.3.

Demgegeniiber nennt man in der landwirt-
schaftlichen Praxis die stindig (15...35cm tief)
bearbeitete Krume eines Ackers sowie den stark
durchwurzelten (7...10cm) Horizont eines Griin-
landes auch den Oberboden. Unter diesem folgt der
Unterboden, der bei den meisten Landbdden in das
Ausgangsgestein iiberleitet.

Die Entwicklung vom undifferenzierten Gestein
zum oft stark gegliederten Boden kann in ver-
schiedenen Positionen einer Landschaft bzw. in
verschiedenen Regionen der Erde einen sehr un-
terschiedlichen Verlauf nehmen: Sie ist abhingig
von der an einem Ort oder in einem Gebiet herr-
schenden Konstellation an Faktoren der Boden-
entwicklung.

Diese Faktoren beeinflussen sich dabei wech-
selseitig, was in der Summe Ausmaf} und Richtung
ihres Wirkens bestimmt. Vielfach befinden sie sich
aber auch mit dem Boden selbst in Wechselwir-
kung, was insbesondere fiir Flora und Fauna gilt.
Das Klima ist am unabhéngigsten, wirkt auf den
Boden aber auch in einer durch Relief und Vegetati-
on modifizierten Form ein.

Je nach der herrschenden Konstellation dieser
Faktoren und der Dauer der Einwirkung entstehen
Boden unterschiedlicher Entwicklungsstufe und
Profildifferenzierung, deren Eigenschaften ihrer-
seits stetig verdndert werden. Eine Anderung der
Faktoren (z.B. Klimawechsel) kann dabei der Bo-
denentwicklung eine neue Richtung geben.

Auch der Mensch beeinflusst die Bodenentwick-
lung, indem er bewusst oder unbewusst die Béden
selbst oder die natiirlichen Faktoren verandert.

Die moderne Systematik der Boden fufit auf
der Bodengenetik und gliedert Boden nach ihren
Eigenschaften, die sie durch bodenbildende Pro-
zesse erworben haben. Dabei werden Boden mit
gleichartigen pedogenen Merkmalen, die sich in
charakteristischer Weise von Bdden eines anderen
Entwicklungszustandes unterscheiden, zu einem
Bodentyp zusammengefasst.
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7.1 Faktoren der Boden-
y entwicklung

Faktoren der Entwicklung eines Bodens sind das
Klima, das Ausgangsgestein, die (von der Erdanzie-
hung verursachte) Schwerkraft, das Relief (als die
Position des Bodens in der Landschaft), Flora und
Fauna, und vielfach auch Grundwasser oder Fluss-,
See- bzw. Meerwasser. Alle Faktoren wirken in der
Zeit (s. Kap. 1.1). Seit ca. 5000 Jahren beeinflusst
auch der Mensch die Entwicklung vieler Boden.
Der russische Bodenkundler V. V. DOKUCAEV
hat im Jahre 1897 die bodenbildenden Faktoren
erstmals in einer Gleichung zusammengefasst:

Boden = f (Klima, Flora und Fauna, Gestein) Zeit

Er betont dabei, dass alle Faktoren in der Zeit wir-
ken, sich Boden also stetig verdndern und dabei
entwickeln.

Der Schweizamerikanische Bodenkunndler H.
JENNY hat in seinen Biichern Factors of soil for-
mattion (1941) und The soil resource (1980) die
Vorstellungen von DOKUCAEV weiter entwickelt, um
den Faktor ,Relief erganzt und Quantifizierungen
der Wirksamkeit einzelner Faktoren mit der Zeit
vorgenommen.

Eine andere Anschauung lieferte E. SCHLICHTING
(1986). Hier heifit es

Klima, Relief
Flora, Fauna, Mensch

Gestein + Streu Boden

Bei ihm wirken die Ausgangsmaterialien des Bodens,
namlich Gestein und Streu der Vegetation, als Fak-
toren, die zu Boden transformiert werden. Wihrend
die anderen Faktoren, gewissermaflen als Katalysa-
toren die ablaufenden Vorginge steuern. SchlieSlich
entstehen verschiedene Boden, je nach Konstellation,
und zwar auch unter dem Einfluss des Menschen.

| 7.1.1 Ausgangsgestein

Das Gestein ist das mineralische Substrat und neben
der Streu das Ausgangsmaterial der Bodenbildung.
Es hat die Minerale des Bodens teils direkt geliefert;
teils sind diese aus seinen Losungsprodukten ent-
standen. In jungen Boden ist demzufolge der Mine-
ralbestand dem des Ausgangsgesteins sehr dhnlich.
In stirker entwickelten, dlteren Boden gilt das nur
noch fiir die schwerer verwitterbaren Minerale. So
enthalten Ferralsole als typische Boden sehr alter

Landoberflachen der feuchten Tropen kaum noch
verwitterbare Minerale (Kap. 7.6.2).

Richtung und Intensitit der Bodenentwicklung
hingen stark von Gefiige (Locker- oder Festgestein,
Porositat, Kliftigkeit), Mineralbestand und Kor-
nung des Gesteins ab. Boden aus Lockersedimenten
sind meist wesentlich tiefergriindig entwickelt als
benachbarte Boden aus Festgestein, selbst dann,
wenn dieses im Pleistozdn durch Frostsprengung
aufbereitet wurde, wie das Abb.7.1-1 fiir Loss im
Vergleich zu Kalkstein zeigt. Auf Festgesteinen ohne
periglazidre Lagen reicht die Bodenentwicklung in
Mitteleuropa selten tiefer als 20...40 cm, so dass
meist nur A/mC-Béden vorliegen.

Von den Festgesteinen verwittern die Tiefen-
gesteine mit grobem Gefiige leichter als chemisch
entsprechende Ergussgesteine mit feinkdrnigem Ge-
fiige (Granit > Rhyolith; Gabbro > Basalt), weil ein
grobes Gefiige der physikalischen Verwitterung bes-
sere Angriffsmoglichkeiten bietet: Die verschiedenen
Minerale eines Gesteins dehnen sich bei Erwarmung
unterschiedlich stark aus. Das fithrt zu Spannungen
zwischen den Mineralen, die umso stérker sind, je
grofSer die Minerale sind. Deshalb zerfallen Plutoni-
te durch Temperatursprengung (Kap.2.4.1) leichter
als Vulkanite. Zunichst entstehen diinne Risse, in
die auch Wasser und Wurzeln eindringen und Frost-
bzw. Wurzelsprengung bewirken konnen. Weil
Schiefer- und Sedimentgrenzen Schwachstellen ei-
nes Gesteins darstellen, verwittern aus dem gleichen
Grund stark geschieferte Metamorphite rascher als
schwach geschieferte, stark geschichtete Sedimentite
leichter als gebankte, und zwar besonders dann,
wenn Schiefer- bzw. Schichtflichen schrig oder steil
stehen, sodass Wasser und Wurzeln leicht in diinne
Risse eindringen konnen (Kap. 2.4.4).

Bei Lockergesteinen sind Kornung und La-
gerungsdichte entscheidend fiir die Permeabilitit
(Kap.6.4.3). Grobkornige Sedimente erleichtern
die Perkolation und damit Verlagerungsvorginge
im Boden. Feinkornige Sedimente mindern oft die
Permeabilitat: Das begiinstigt Wasserstau, die Lo-
sung von Fe- und Mn-Oxiden durch Reduktion
und damit die Bildung redoximorpher Merkmale
(Kap.7.2.5). In Hanglage fordert es zudem einen
Oberflichenabfluss. So kam es z.B. im Odenwald
bei Boden aus l6sshaltigen Sandstein-Flieflerden
wegen hoher Durchldssigkeit und wenig verwitter-
baren Silicaten zu starker Versauerung und Fe- und
Al-Verlagerung im Profil (Podsolierung), wihrend
bei den Mehrschichtboden aus Loss iiber Tonge-
stein geringe Durchlissigkeit zu Wasserstau fiihrte.

Weist der Mineralbestand des Gesteins viele
leicht verwitterbare Minerale auf, werden Ver-
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Terra fusca-

Zweischicht- Rendzina

Parabraunerde
Parabraunerde

Léss

Kalksteinschutt

sauerung und Entbasung und damit die Tiefen-
entwicklung des Bodens verzogert. Das gilt beson-
ders bei hoherem Carbonatgehalt, weil Silicate
erst dann stirker verwittern, wenn die Carbonate
ausgewaschen sind und der pH-Wert sinkt. Boden
aus Loss (Abb.7.1-1) sind daher tiefgriindig ent-
kalkt, diejenigen aus Kalkstein hingegen nicht, weil
bei diesen neben der Verwitterungsresistenz eines
harten Gesteins auch hohere Carbonatgehalte eine
vollstaindige Auswaschung verhindern. Andererseits
kann auch bei reinen Quarzsanden sowie Quarziten
ein sichtbares Fortschreiten der Bodenentwicklung
unterbleiben, weil mangels verwitterungsfahiger
Fe- und Mn-Minerale keine Verwitterungsprodukte
auftreten, die eine Profildifferenzierung ermogli-
chen.

Lockersedimente hoher Lagerungsdichte be-
glinstigen ebenfalls den Wasserstau. Daher weisen
im norddeutschen Tiefland unter gleichen Klima-
bedingungen Boden aus (durch Eisdruck) dicht
lagerndem  Geschiebemergel (d1,7...1,9gcm™)
héufiger redoximorphe Merkmale als Boden aus
Loss (dg1,4...1,6) auf. Infolge sekundirer Umla-
gerung des Losses durch Wasser oder Solifluktion
(Kap.7.2.7.1) sind oft dicht lagernde(r) Schwemm-
16ss oder Lossflieflerden entstanden, aus denen Bo-
den mit ausgepragten hydromorphen Merkmalen
hervorgegangen sind.

Nicht immer hat sich ein Boden aus dem glei-
chen Gestein gebildet, das unter ihm ansteht. Hau-
fig war das Ausgangsmaterial auch primar geschich-
tet (z.B. viele Wassersedimente) oder der Boden
entwickelte sich aus einer jiingeren Sedimentdecke
(z.B. Loss oder Flugsand), die sich véllig von den
Eigenschaften des liegenden Bodens unterscheiden
kann. (Das Liegende bedeutet in Bodenkunde und
Geologie das nach unten Folgende, das Hangende
das nach oben Folgende.)

Mull-
Rendzina

Mullartige
Rendzina

Abb.7.1-1
Bodengesellschaft
eines zum Teil mit Loss
tiberdeckten Kalk-
steinhanges in Nord-
deutschland (Hildes-
heimer Wald: Schema
nicht maBstabsgetreu)

Kalkstein

In Mitteleuropa bilden meist mehrfach geschich-
tete Periglazidre Decklagen (AG BODEN 2006), in
der Regel als FliefSerden ausgebildet, das Ausgangs-
gestein. Bei vielen Mittelgebirgsflieerden ist nur
die haufig steinreiche Basislage allein aus dem Lie-
genden hervorgegangen, wihrend dariiber Lagen
folgen, die hiufig feinerkornig sind, weil sie Loss
enthalten oder stirker durch Frostsprengung zer-
teilt wurden (Mittel-, Haupt- und Oberlage). Bei
derartigen Boden ist es schwer, zwischen lithogenen
und pedogenen Eigenschaften zu unterscheiden.

l 7.1.2 Klima

Die Sonnenenergie ist die machtigste Triebkraft der
Bodenentwicklung. Sie wirkt einerseits unmittelbar
als direkte Sonnenstrahlung und diffuse Himmels-
strahlung, andererseits {iber verschiedene Fakto-
ren des Klimas (wie Niederschlag, Lufttemperatur,
Luftfeuchtigkeit, Wind) und vor allem tber die
Lebewelt auf den Boden ein. Die bei der Bodenent-
wicklung wirksame Energie ergibt sich im Wesent-
lichen aus Intensitit und jahreszeitlicher Verteilung
der Strahlungsbilanz (d.h. der Differenz ein- und
ausgestrahlter Sonnenenergie). Demgegeniiber tritt
die Innenwirme der Erde in ihrer Bedeutung zu-
rick (unter 0,01; Sonneneinstrahlung im Mittel
aber 8,37]-m~2min™').

Die von der Strahlungsbilanz abhidngige Boden-
temperatur (Kap. 6.6) wirkt direkt auf die Prozesse
der Zersetzung, Verwitterung und Mineralbildung.
Zersetzung und chemische Verwitterung werden
durch steigende Temperaturen betrichtlich intensi-
viert, so dass sie in den feuchten Tropen viel stirker
sind als in den geméafligten Breiten oder gar in Pol-
nihe bzw. im Hochgebirge. Die intensivere Verwit-



7 Bodenentwicklung und Bodensystematik

terung vieler Boden humider Tropen ist allerdings
nicht allein auf hohere Temperaturen zuriickzufiih-
ren, sondern auch auf lingere Zeiten der Bodenent-
wicklung. Dadurch, dass die Temperatur auch auf die
Vegetation wirkt, beeinflusst sie die Produktion der
Streu, das Ausgangsmaterial der Humusbildung. In
wirmeren Boden beteiligen sich mehr Organismen
an Streuabbau und Gefiigebildung. Sinken die Boden-
temperaturen unter den Gefrierpunkt ab, kommen
die meisten chemischen und biochemischen Prozesse
zum Erliegen. Spezielle physikalische Vorgéinge tre-
ten dann - besonders beim Wechsel von Gefrieren
und Auftauen - auf: Frostverwitterung, frostbedingte
Durchmischung (Kryoturbation) und Bodenflieflen
iber gefrorenem Untergrund (Solifluktion).

Trotz geringerer Biomasseproduktion wird in den
Béden kiihlerer Klimate unter sonst gleichen Bedin-
gungen in der Regel mehr Humus im Boden ak-
kumuliert als in den feuchten Tropen (Abb.7.1-2).
Antarktische Boden konnen selbst bei Jahresmit-
teltemperaturen von -9 °C noch 8...10kg Humus
je m? enthalten (in Mooren > 20kg), weil auch un-
ter diesen Bedingungen die bodennahe Luftschicht
zeitweilig iiber +10 °C warm wird, mithin Pflanzen-
wuchs moglich ist. Dagegen steigen die Bodentem-
peraturen deutlich weniger stark, so dass nur wenig
organische Substanz im Boden abgebaut wird.

Durch Niederschlige wird das Bodenwasser er-
ginzt, womit Losungs- und Verlagerungsvorgin-
ge ermoglicht werden. Auf die Bodenentwicklung
wirkt sich vor allem jener Anteil der Niederschlige
aus, der als Sickerwasser das Solum passiert und
dabei Losungsprodukte der Verwitterung und Zer-
setzung abfiihrt.

Oft dominiert das Klima die Pedogenese so
stark, dass alle anderen Faktoren der Bodenent-
wicklung zuriicktreten. Sichtbar wird das bei einem
Vergleich von Boden aus gleichem Gestein und
Relief unterschiedlicher Klimate. Lossboden zeigen
bei dhnlicher Temperatur umso hohere Tongehalte,
je hoher die Niederschlige und mithin die Bo-

dendurchfeuchtung waren, wihrend der pH-Wert
sank (Tab.7.1-1). Das ist darauf zuriickzufiihren,
dass mit zunehmender Durchfeuchtung die chemi-
sche Verwitterung primdrer Silicate und ihre Um-
wandlung in Tonminerale verstirkt werden und
eine erhohte Auswaschung von Ca-, Mg-, K- und
Na-Ionen eintritt. Stirkere Durchfeuchtung fihrt
auch zu rascher Entkalkung, womit wiederum eine
Tonverlagerung moglich wird. In kithlhumiden Kli-
maten hemmt Néhrstoffverarmung das Bodenleben
und damit Streuabbau und Gefiigebildung, so dass
Rohhumusauflagen entstehen kénnen.

Starkregen und Schneeschmelze verursachen
an Hingen Bodenerosion. Wind erhéht die Ver-
dunstung und kann bei Trockenheit, besonders auf
vegetationsfreien Flachen, ebenfalls Erosion ver-
ursachen. Weitere Klimafaktoren wie Bewdlkung
und Luftfeuchtigkeit haben fiir die Bodenentwick-
lung tiberwiegend dadurch Bedeutung, dass sie die
Strahlung bzw. die Verdunstung abwandeln.

In ariden Klimaten, bei denen mehr Wasser
verdunsten kann als Niederschlage fallen, liegen die
Verhiltnisse anders. Hier ist die chemische Verwit-
terung gering, weil geloste Verwitterungsprodukte
nicht ausgewaschen, sondern angereichert werden.

Tab. 7.1-1 Beziehungen zwischen Niederschlagsmenge
(N) und Eigenschaften von Boden aus Loss (mittl. Jah-
restemperatur 11,1°C). (n. JENNY & LEONHARD 1934)

Abb. 7.1-2 Biomasseproduk-
tion (A) sowie Zersetzerlei-
stung der Bodenorganismen
in bellifteten (B1) und nassen
(B2) Boden in Abhangigkeit
von der Jahresmitteltempe-
ratur (n. MOHR et al. 1972;
erweitert).

N Ton KAK pH Bodeneinheit
mma' % cmol, kg !
370 19 12 7,8 Kastanozem
500 19 16 7,0  Chernozem
750 23 24 5,2 Phaeozem
900 26 27 5,2 Phaeozem
[|I|] Humusakkumulation g .~
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7.1 Faktoren der Bodenentwicklung

Gleichzeitig verbleiben hier Salze, die als Stdube
oder auch mit dem Regen zugefiihrt werden, im
Boden. Freigesetzte und zugefiihrte Ionen werden
dabei umso weniger nach unten verlagert und dort
angereichert, je trockener es ist. Dabei erfolgt eine
Differenzierung nach der Loslichkeit: Wasserlosli-
che Salze werden weiter unten angereichert als Gips
oder gar Kalk. Allerdings befindet sich selbst in Ex-
tremwiisten das Salzmaximum nicht an der Ober-
fliche, da die Salze durch episodische Starkregen ei-
nige dm nach unten verlagert werden (Kap.7.2.4.5).
Boden konnen sogar unter aridem Klima versauern.
So sind im semiariden Westafrika besonders Sand-
boden stark versauert und entbast, weil wihrend
der Regenzeit ein starker Stoffaustrag stattfindet.
Bei dhnlicher Jahresmitteltemperatur und dhnli-
cher Nutzung steigen die Humusgehalte des Ober-
bodens mit dem Niederschlag: In Indien enthielten
z.B. Ah-Horizonte unter natiirlicher Vegetation und
24 °CJahresmitteltemperatur Humusgehalte zwischen
0,4 % bei 35 mm, 2,0 % bei 400 mm und bis 4,5 % bei
3200 mm Jahresniederschlag (JENNY 1980). Die Be-
deutung des Klimas wird besonders darin deutlich,
dass die wichtigsten Bodenzonen der Erde weitge-
hend den Klimazonen entsprechen (vgl. Kap. 8.4).

l 7.1.3 Schwerkraft und Relief

Alle Boden entstehen unter dem Einfluss der
Schwerkraft, die z.B. das Bodenwasser mit gelos-
ten Stoffen in Grobporen versickern ldsst, tiefere
Bodenlagen einer Auflast aussetzt und an Hangen
hangparallele Stoffbewegung bewirken kann.

Das Relief, und zwar Héhenlage, Geldndeform
und Exposition, modifiziert die Bodenentwicklung,
indem es die Wirkung von Schwerkraft, Klima,
Gestein, Wasser, Lebewelt und letztlich auch die des
Menschen verandert.

Uber die Hohenlage (m iiber NN) bestimmt das
Relief vor allem das Klima: mit zunehmender Hohe

gehen im Gebirge eine abnehmende Temperatur
und zunehmende Durchfeuchtung der Boden ein-
her. Das ergibt eine Hohenzonalitit einzelner Bo-
deneigenschaften und ganzer Bodentypen. Im Kau-
kasus folgen z.B. mit der von 10 bis 5000 m &. NN
ansteigenden Hohe als Steppenbdden Kastanozeme
und Chernozeme, als Waldboden Phaeozeme, Lu-
visole und Podzole, sowie als kaum verwitterte Ge-
birgsboden Cryosole und Rohbéden aufeinander.

Als Gelandeformen lassen sich beim Makrorelief
Ebenen, Kulminationsbereiche von Erhebungen
(Riicken, Hiigel, Berge), Hohlformen (Mulden, T4-
ler) und Hange mit ihren verschiedenen Bereichen
(Ober-, Mittel-, Unterhang) und Profilen (konvex,
konkav, gestreckt) unterscheiden. Als Mikrorelief
ergeben sich dann weitere Formen, die als rillig,
dellig, hockerig, kesselig, stufig, zerschnitten, glatt
und eben beschrieben werden. Zu ihnen gehoren
auch Sonderformen wie natiirliche und kiinstliche
Wille, Felsdurchragungen, Klippen und Dolinen.
Die Reliefeinheiten lassen sich mit Lénge, Breite
und Neigung (Inklination) beschreiben. Auflerdem
ist die Ausrichtung eines Hanges zur Himmelsrich-
tung (Exposition) von Bedeutung; hier ist vor allem
zwischen Sonnhéngen (Nordhalbkugel SE-W) und
Schatthingen (NW-E) zu unterscheiden.

In Abhiéngigkeit von Inklination und Exposition
stellt sich ein ortliches Kleinklima ein, das u.U.
stirkere Auswirkungen auf die Bodenentwicklung
als das vorherrschende GrofSklima haben kann. So
sind meistens sowohl die Luft- und Bodentempe-
raturen als auch die Werte der Lichtintensitdt und
der Verdunstung an den Schatthdngen niedriger als
an den Sonnhdngen. Auch ist der Wechsel zwischen
Gefrieren und Auftauen der Boden an Schatthdn-
gen weniger haufig als an Sonnhidngen. Dadurch
werden die Boden an Schatthingen stirker und tie-
fer durchfeuchtet und sind oft tiefergriindig als die
der Sonnhinge; gleichzeitig ist aber die Verwitte-
rungsintensitdt an den kiihleren Schatthidngen ge-
ringer. Dies geht z.B. aus Analysen (Tab.7.1-2) von
Parabraunerden hervor, die an Schatthingen trotz

Tab. 7.1-2 Einfluss der Exposition auf Tongehalt und Horizontmachtigkeit von Parabraunerden aus glazialen
Sanden in gemaBigt-humiden Gebieten Siidost-Michigans. (COOPER 1960)

Exposition Durchschnittlicher Tongehalt (%)
der Horizonte
Ah Al Bt ©
S 3,8 5,7 12,6 2,6

N 2,8 4,6 7o 2,7

Machtigkeit (cm) der Horizonte am Oberhang
Unterhang

Ah Al A+B Ah Al A+B
6 34 64 8 56 85
8 57 91 14 52 103
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groflerer Horizontmichtigkeit geringere Tongehalte
und eine schwichere Tonverlagerung als an Sonn-
hingen aufweisen. Sonnhinge leiden andererseits
oft unter langanhaltender Trockenheit. In derartigen
Fillen kann die Bodenentwicklung an den feuchteren
Schatthidngen weiter fortgeschritten sein als an den
Sonnhingen. Nach PALLMANN haben sich z. B. in den
Schweizer Alpen an den Sonnhéngen Normrendzi-
nen aus Kalkstein gebildet, die einen geringméchti-
gen Ah-Horizont mit pH-Werten zwischen 6,8 und
7,5 besitzen, wiahrend an den Schatthdngen Tangel-
rendzinen entstanden sind, die michtige humose
Auflagehorizonte mit pH-Werten zwischen 4 und 6
aufweisen (Kap. 7.5.1.6). Dieses Phdnomen wird aber
oft zusitzlich dadurch modifiziert, dass z. B. in Euro-
pa die regenbringenden Tiefdruckgebiete vorrangig
ostwirts ziehen, so dass Westhdnge stirker durch-
feuchtet werden. Mulden sind schliefllich besonders
feucht und kiihl, weil Wasser von den Héngen und in
Strahlungsnichten auch Kaltluft zufliefSen.

In ebener Lage sind Stofftransporte im Boden
iberwiegend vertikal orientiert. In Hanglagen wer-
den laterale bzw. oberflichenparallele Stofftrans-
porte begiinstigt, die tiber die Grenzen des Pedons
hinaustreten. Der Bodenkorper kann sich dann un-
ter dem Einfluss der Schwerkraft als Ganzes bewe-
gen, z. B. in kalten Klimaten als Flielerde.

Haufiger wird hingegen abflieflendes Oberfli-
chenwasser Bodenerosion verursachen, und/oder
durch Hangzugwasser werden geloste Stoffe aus
Oberhangbdden in Unterhang- oder Talboden ver-
lagert (s. Kap. 7.2.7). Tiefgelegene Landschaftsberei-
che werden in ihrer Entwicklung oft vom Grund-
wasser beeinflusst (s. Abb. 7.1-3 und Kap. 7.1.4).

I 7.1.4 Wasser

Auf die Entwicklung bestimmter Béden wirken ne-
ben dem Niederschlagswasser auch Grundwasser
oder flielende und stehende Gewisser ein. Die

Abb. 7.1-3 Bodengesell- o | Anmoor-

schaft in Abhangigkeit vom

Nassgley

Grenzen zwischen Grundwasser und Bodenwasser
sind analog zu den Grenzen Boden/Ausgangsgestein
flielend, da in der Regel Teile des Grundwasserkor-
pers oder Gewisserkorpers zum Boden gehoren. Sie
fiilllen dabei Hohlrdume vollig aus. Threm Einfluss
wird so grofle Bedeutung beigemessen, dass man
in der deutschen Bodensystematik die Landboden
(Terrestrische Boden, d. h. grundwasserunabhéngige
Boden) von den grundwasserbeeinflussten Boden
(Semiterrestrische Boden) und den Unterwasserbo-
den (Semisubhydrische und Subhydrische Boden)
trennt.

Oberflichennahes Grundwasser modifiziert die
Vegetation mit Folgen fiir die Zersetzbarkeit der
Streu. Aus dem Grundwasser wird die Bodenlosung
mit Wasser und gelosten Stoffen durch Kapillarauf-
stieg ergdnzt. Letztere werden teilweise im Boden
akkumuliert: In humiden Klimaten vor allem Ei-
senoxide oder Carbonate, in ariden Klimaten auch
Sulfate oder Chloride.

Hoch anstehendes Grundwasser verdringt die
Bodenluft und induziert damit anaerobe Verhéltnis-
se, die die mikrobielle Zersetzung hemmen, so dass
Anmoore (Abb.7.1-3) und Moore (Abb.7.5-14)
entstehen konnen. Das Grundwasser beeinflusst
auch die perkolierende Wasserbewegung im unge-
sattigten Bodenbereich und verzogert dabei Auswa-
schungsvorginge.

Das Wasser von Fliissen, Seen oder Meeren be-
findet sich zwischen subhydrischen Boden und At-
mosphdre und schirmt jene damit vor dem Einfluss
der Atmosphidre weitgehend ab. Das fordert einen
ausgeglichenen Wirmehaushalt, hemmt aber den
Gasaustausch. Dies mindert die Sauerstoffgehalte,
schafft mithin anaerobe Verhiltnisse und hemmt
den Abbau organischer Substanz.

Gewisser tberfluten oft periodisch den nahen
Utferbereich, d.h. die Auenbdden. Thr Wasser fiihrt
diesen Boden geloste Stoffe zu, an Meereskiisten
vor allem NaCl und Mg-Salze. Je nach Regime wer-
den klastische Sedimente abgelagert oder erodiert.
Durch Zufuhr unverwitterter Minerale und gel6ster

Gley-
Braunerde
Braunerde-

Grundwasser (Schema stark

iiberhdht). 3 -



7.1 Faktoren der Bodenentwicklung

Salze konnen Verwitterung und Entbasung, mit-
hin die Bodenentwicklung verzogert und z. T. auch
riickgingig gemacht werden.

I 7.1.5 Fauna und Flora

Der Boden bildet mit Fauna und Flora ein Wir-
kungsgefiige, ein Okosystem, dessen Entwicklung
von den bisher genannten Faktoren als Ganzes be-
einflusst wird (s. Kap. 1). Die Lebewelt ist somit kein
selbststandiger, unabhangig wirkender Faktor. Im
Folgenden werden daher nur die Wechselwirkungen
zwischen ihr und dem Boden behandelt.

Der Einfluss des Edaphons, d.h. des im Boden
lebenden Anteils von Fauna und Flora, wurde be-
reits in Kapitel 4 eingehend besprochen und soll
hier nur in seiner profilprigenden Wirkung kurz
wiederholt werden.

Fiir die Bodenentwicklung ist zunichst entschei-
dend, dass vor allem die Vegetation mit der Streu
das organische Ausgangsmaterial eines Bodens lie-
fert, das von Bodentieren und Mikroorganismen
z.T. in Huminstoffe umgewandelt wird. Menge und
Zusammensetzung der Streu sind je nach Pflanzen-
gesellschaft verschieden, und zwar in Abhéngigkeit
von den Klima- und Bodenverhiltnissen. So beste-
hen zwischen der Streu von Tundren-, Wiisten- und
Steppenvegetation, von Laub-, Misch- oder Nadel-
wald grofie Unterschiede, wodurch sich verschie-
dene Humusformen bilden kénnen. Die Vegetation
entzieht dem Boden Wasser und verlangsamt damit
Verlagerungsvorginge. Gleichzeitig werden Nahr-
stoffe tiber Wurzelaufnahme und Streuriickgabe aus
dem Unter- in den Oberboden umgelagert (= Prin-
zip der Basenpumpe).

Die Vegetationsdecke wirkt wie ein Schutzman-
tel fiir den Boden. Die Pflanzen mildern z. B. den
Aufprall der Regentropfen (Kap.10.7.1) und spei-
chern einen Teil des Niederschlags im Blattwerk
(= Interzeption). Auf diese Weise werden das Aus-
spilen und Ausblasen fester Bodenteilchen (Bo-
denerosion) durch Wasser und Wind sowie der Ag-
gregatzerfall und das Dichtschlimmen der Béden
gemildert oder sogar verhindert.

Waurzeln und Mikroorganismen scheiden orga-
nische Sduren und Komplexbildner aus, die an Ver-
witterungs- und Verlagerungsvorgingen erheblich
beteiligt sind. O,-Entzug und reduzierende Verhalt-
nisse fithren in wassergesittigten Boden zur Losung
und Umlagerung, insbesondere von Fe-Verbindun-
gen, und damit zu einer besonderen Morphe (s.
Vergleyung u. Pseudovergleyung, Kap.7.2.5).

Bodentiere und Mikroorganismen tragen
zur Bildung stabiler Aggregate bei, was Verlage-
rungsvorgingen vorbeugt. Wiihlende Bodentiere
wie Regenwiirmer und Nagetiere mischen Boden-
material und lagern es um. Sie wirken damit ab-
wirts gerichteten Verlagerungsprozessen und einer
Horizontdifferenzierung entgegen (s. Bioturbati-
on, Kap.7.2.6.1). An Oberflichen von Boden der
Wiiste konnen sich, z. T. unter dem FEinfluss von
Mikroorganismen, Krusten bilden (Biidel & Veste
2008), durch die eine Bodenbefeuchtung vor allem
in Hanglagen erschwert wird.

| 7.1.6 Menschliche Tatigkeit

Der Mensch wirkt bei der Bodennutzung direkt auf
die Boden ein: (a) durch Kulturmafinahmen, wobei
die Bodenentwicklung gehemmt oder beschleunigt
oder sogar in eine neue Richtung gelenkt wird;
(b) durch Baumafinahmen, wodurch die Bodenent-
wicklung meist abgebrochen wird, z. B. bei Boden-
versiegelung (Kap. 8.3.2). Indirekter Einfluss auf die
Boden findet tiber Verdnderungen des Klimas, Reli-
efs, Gesteins oder der Vegetation, des Grund- oder
Gewdsserwassers statt.

Landwirtschaftliche Nutzung vermag in viel-
faltiger Weise die Bodenentwicklung zu beeinflus-
sen. Die im Subatlantikum begonnene Rodung der
mitteleuropdischen Wilder und der nachfolgende
Feldbau verminderte die Transpiration und erhchte
damit die Sickerwasserrate, so dass geloste Stoffe
verstarkt ausgewaschen wurden. In Hanglage nahm
dadurch der Oberfldchenabfluss zu und lagerte da-
bei Bodenmaterial um. Durch Bodenerosion wer-
den dabei natiirliche Boden entweder teilweise ab-
getragen oder ginzlich beseitigt, wahrend bevorzugt
am Hangfuf} Kolluvien angehduft werden und dar-
aus Kolluvisole entstehen (Kap. 7.5.5). In den Télern
fithren die Fliisse haufiger Hochwasser, tiberfluten
bzw. iiberstauen die Auen und sedimentieren dort
Auenlehm.

Ackerbau zerstort durch Pflugarbeit die ur-
spriingliche Horizontierung, schafft einen kiinst-
lichen Ap-Horizont, beliiftet den Boden und be-
schleunigt damit den Abbau organischer Substanz.
Dies verringert bei vielen Boden betrachtlich die
Aggregatstabilitit und erhéht die Verschlammungs-
und Erosionsneigung, was als Degradierung be-
zeichnet wird.

Durch Diingung werden die Nahrstoffgehalte
der Boden erhoht, durch Kalkung die pH-Werte.
Damit wird der natiirlichen und anthropogenen
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Versauerung entgegengewirkt und Verwitterungs-
vorginge verlangsamen sich. Besonders Podsole
werden in ihrer Dynamik stark verdndert und er-
halten die Dynamik von Braunerden, was als Re-
gradierung bezeichnet wird.

Entwisserung grund- oder stauwasserbeein-
flusster Boden verbessert die Durchliiftung, so dass
Pseudovergleyung und Vergleyung gehemmt wer-
den und Grundwasserboden in Landbdden iiber-
fithrt werden kénnen.

Auch Forstnutzung vermag die Bodenentwick-
lung zu beeinflussen. Aus einem Fichten-Reinanbau
resultieren z. B. Beschattung und schwerer zersetz-
liche Streu, die das Bodenleben reduzieren und
bei ndhrstoffarmen Boden die Neigung zu Rohhu-
musbildung und Podsolierung erhohen. Bei stau-
nassen Boden kann eine Fichtenmonokultur zur
Verdichtung der Oberboden und zur verstirkten
Pseudovergleyung der Unterboden fithren. Forst-
diingung hat eine dhnliche Wirkung wie Diingung
auf Ackerstandorten und beschleunigt vor allem
den Humusabbau.

Grundwassererhhung, Bewidsserung und Was-
serliberstau (z. B. in Reiskulturen) haben bei Boden
aller Art oft eine Vergleyung zur Folge, die in semi-
ariden bis ariden Gebieten auch mit einer Versalzung
verbunden sein kann. Die Gewissereutrophierung
durch Einleitung néhrstoffbelasteter Abwisser ver-
andert die Entwicklung der Unterwasserbdden, bei
denen insbesondere die Faulschlammakkumulation
stark gefordert wird. Auch die Grundwasserbo