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3

Einleitung

Das Wetter ist allerorts ein sehr beliebtes Gespr�achsthema. Doch in der letzten Zeit

scheint es eine starke Konkurrenz zu bekommen:

Alle Welt spricht vom Treibhause�ekt.

Tats�achlich �nden Wissenschaftler in den vergangenen Jahren immer mehr Anzei-

chen daf�ur, da� sich das Klima der Erde zunehmend ver�andert. Seit dem Ende des

19. Jahrhunderts wurde vor allem eine Erh�ohung der globalen mittleren Jahrestempe-

ratur nahe der Erdober
�ache um 0,3 { 0,6ÆC beobachtet (Folland et al.(1990)). Neben

einem verst�arkten Abschmelzen der Gebirgsgletscher zeigte sich in diesem Zeitraum

auch ein Anstieg des Meeresspiegels, der mit einer Rate von 1 { 2mm/a sehr wahr-

scheinlich �uber der Rate voriger Jahrhunderte liegt (Warrick und Oerlemans (1990)).

Das Ausma� zuk�unftiger Klima�anderungen ist derzeit Gegenstand der Diskussion.

Auch besteht die Frage, inwieweit sich diese �Anderungen auf nat�urliche Schwankun-

gen des Klimasystems zur�uckf�uhren lassen und in welchem Ma�e sie anthropogenen

Ursprungs, also vom Menschen verursacht sind (vergleiche auch Hegerl et al.(1994),

Wigley und Barnett (1990)).

In jedem Fall werden St�orungen des Klimas nicht nur Auswirkungen bislang unbe-

kannten Ausma�es auf die verschiedenen �Okosysteme (Gates (1993), Melillo et al.(1990)),

sondern auch auf die menschliche Gesellschaft haben. So w�urden beispielsweise verst�ark-

te Hitzewellen oder eine vermehrte Anzahl extremer Wettererscheinungen direkt das

menschliche Wohlergehen beein
ussen. Eine verringerte Produktivit�at der Landwirt-

schaft oder der Fischerei k�onnte in einigen Regionen zu einer Nahrungsmittelknappheit

und damit zu vermehrten Krankheiten wie auch zu sozialen Spannungen f�uhren (Mc-

Michael (1996)).

Daher liegt es im allgemeinen Interesse, Genaueres �uber die zuk�unftige Entwicklung

des Klimasystems zu erfahren. Nur dann erh�alt man eine Chance, dieser Entwicklung

entgegenzusteuern und die Gesellschaft allm�ahlich auf m�oglicherweise ver�anderte Be-

dingungen einzustellen.

Um eine Vorstellung von den m�oglichen Verh�altnissen der Zukunft zu gewinnen,

werden anhand numerischer Modelle Simulationen unter verschiedenen Randbedingun-

gen durchgef�uhrt. Die Klimamodelle ergeben beispielsweise bei einer Ber�ucksichtigung

der Zunahme der wichtigsten Treibhausgase seit der vorindustriellen Zeit einen Anstieg

der globalen mittleren Jahrestemperatur von etwa 0,7ÆC. Legt man ihnen f�ur die Simu-

lation des zuk�unftigen Klimas die heutigen Trends der Emissions- und Zuwachsraten

dieser Gase zugrunde, so zeigen sich Erw�armungsraten von 3 { 6ÆC f�ur die n�achsten

hundert Jahre (Crutzen (1989)).

Nun liefern die Modelle zwar f�ur das heutige Klima im allgemeinen recht gute Er-

gebnisse, da� dies auch f�ur andere als heutige Verh�altnisse zutri�t, ist damit jedoch

nicht gesichert. Da die Ergebnisse der Simulationen zuk�unftiger Klimate nicht auf ihre



4

Richtigkeit hin �uberpr�uft werden k�onnen, blickt man in die Vergangenheit. So wird

versucht, verschiedene Pal�aoklimate im Modell zu simulieren und die Ergebnisse mit

dem Wissen aus geologischen, geophysikalischen, geochemischen oder biologischen Re-

konstruktionen zu vergleichen.

Eine derartige Vorgehensweise setzte sich in den siebziger Jahren durch: Mit Hil-

fe neuentwickelter geologischer Untersuchungs- und Datierungsmethoden gelangte man

zunehmend an Informationen �uber vergangene Jahrtausende. Die Befunde lie�en erneut

das Interesse an Milankovi�cs Theorie von einem Ein
u� der Erdbahnparameter auf die

Entstehung von Eiszeiten au
eben (Imbrie und Palmer Imbrie (1981)). Hinzu kam die

M�oglichkeit, Pal�aoklimate anhand von Klimamodellen zu simulieren.

So entwickelten sich internationale Projekte wie 1971 das CLIMAP (Climate/Long-

Range Investigation, Mapping and Prediction), das sich zun�achst besonders mit der

Zusammenstellung der geologischen Befunde besch�aftigte, oder das Ende der sieb-

ziger Jahre daraus hervorgegangene COHMAP(Cooperative Holocene Mapping Pro-

ject), das verst�arkt die Ergebnisse der Klimamodelle mit diesen Daten vergleicht (siehe

Wright (1993)).

Mit dieser Methode gelangte man in die Lage, die G�ute der verschiedenen Klima-

modelle unter ver�anderten Klimaverh�altnissen zu testen. Dar�uberhinaus erhielt man

eine M�oglichkeit, den Ein
u� einzelner Randbedingungen auf die Modellergebnisse zu

untersuchen.

Ein Problem bei den Simulationen besteht in der genauen Festlegung dieser Rand-

bedingungen f�ur unterschiedliche erdgeschichtliche Zeiten. So ist es sehr schwierig, Wer-

te f�ur die Ozeanober
�achentemperaturen oder die Vegetationsbedeckung der Erde vor

vielen tausend Jahren anzugeben. Eine genaue Angabe ist aber notwendig f�ur eine rea-

listische Klimasimulation. Man versucht daher, m�oglichst viele Randbedingungen in

eigenen Modellen zu bestimmen und diese mit dem Klimamodell zu koppeln, um so ein

Gleichgewicht zwischen den verschiedenen Sph�aren zu gew�ahrleisten. Auf diese Weise

berechnet sich das gekoppelte Modell seine eigenen Randbedingungen.

Nachdem Ozeanmodelle in den vergangenen Jahren viel Beachtung gefunden haben,

wendet sich das Interesse nun verst�arkt der Entwicklung von Vegetationsmodellen zu.

Gelingt es, realistische Aussagen zu der zu einem simulierten Klimazustand geh�origen

Vegetationsverteilung zu machen, so ist das gekoppelte Atmosph�are-Biosph�are-Modell

in der Lage, globale Verteilungen unterschiedlicher vegetationsbedingter Randbedin-

gungen zu verschiedenen erdgeschichtlichen Zeiten selbst zu bestimmen. Auf diese Wei-

se w�are es unabh�angig von den Angaben der Geologen.

Die Simulationen k�onnten damit die f�ur eine globale Rekonstruktion der Vegetati-

on r�aumlich oftmals ungen�ugend aufgel�osten geologischen Befunde erg�anzen (Prentice

(1990)) und Erkl�arungen f�ur die Beobachtungen liefern. Auch kann man die vom Mo-

dell berechnete Vegetationsverteilung direkt mit den geologischen Rekonstruktionen

vergleichen und mu� nicht l�anger den Umweg �uber eine geologische Klimabestimmung

machen.
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Vor diesem Hintergrund wurde im Rahmen der vorliegenden Arbeit versucht, das

Klima und die Vegetation des Letzten Glazialen Maximums (LGM) mit Hilfe eines ge-

koppelten Atmosph�are-Biosph�are-Modells zu bestimmen:

Zun�achst soll der erste Teil der Arbeit einige Grundlagen zu dem Thema vermit-

teln. Hierzu geh�ort zum einen das Pal�aoklima und dessen Simulation (Kapitel 1/2)

und zum anderen die Vegetation und deren Erfassung im Modell (Kapitel 3/4). In

Kapitel 5 wird die Kopplung von Atmosph�aren- und Biosph�arenmodell erl�autert.

Der zweite Teil befa�t sich mit den im Rahmen dieser Arbeit durchgef�uhrten Ex-

perimenten, deren Ablauf in Kapitel 6 zusammengefa�t ist:

Ein Ziel dieser Arbeit ist eine verbesserte Simulation der Verh�altnisse im LGM:

Innerhalb des Paleoclimate Modelling Intercomparison Projects (PMIP) f�uhrten Lo-

renz et al.(1996) mit dem Hamburger Atmosph�arenmodell ECHAM unter anderem

Simulationen des Klimas des holoz�anen Optimums und des LGM durch. Beiden Simu-

lationen lagen weitgehend heutige Verh�altnisse der Landober
�ache zugrunde. Anhand

des Biosph�arenmodells BIOME von Prentice et al.(1992) wurden die mit den simulier-

ten Klimaverh�altnissen im Gleichgewicht stehenden Vegetationsverteilungen bestimmt.

Diese wiesen Abweichungen von den geologischen Rekonstruktionen auf.

Gayler (1995) konnte zeigen, da� eine Einbeziehung bio-geophysikalischer Wechsel-

wirkungen anhand eines gekoppelten ECHAM-BIOME -Modells f�ur das holoz�ane Op-

timum realistischere Ergebnisse liefert.

In der vorliegenden Arbeit wird untersucht, inwieweit die Ergebnisse des gekoppel-

ten Modells auch f�ur das LGM besser den geologischen Rekonstruktionen entsprechen.

Insbesondere die Wirksamkeit der bio-geophysikalischen Wechselwirkung zwischen Ve-

getation, Schnee und Albedo im Bereich von Tundra und Taiga s�udlich des Eurasischen

Eisschildes wird analysiert.

Die Ergebnisse werden in Kapitel 7 diskutiert.

Es verbleibt die Frage, wie stabil der modellierte Klimazustand ist:

Bei der Simulation des heutigen Klimas konnte Claussen (1996b) eine deutliche Ab-

h�angigkeit der Ergebnisse des gekoppelten ECHAM-BIOME -Modells von der initialen

Vegetationsverteilung zeigen. Die Ausbreitung von Vegetation insbesondere in der west-

lichen Sahara erkl�arte er anhand von Charneys (1975) Theorie der Selbsterhaltung der

W�uste �uber eine Vergr�o�erung der Albedo.

Studien von Gayler (1995) zeigten, da� f�ur das holoz�ane Optimum unabh�angig von

der Wahl der initialen Vegetationsverteilung o�enbar nur ein Gleichgewichtszustand

des gekoppelten Modells existiert. Ein Ein
u� der orbitalen Parameter wird vermutet.

Die vorliegende Arbeit untersucht die Abh�angigkeit der Ergebnisse des gekoppelten

ECHAM-BIOME -Modells von der Anfangsvegetation f�ur die Bedingungen des LGM

anhand von vier Anomaliel�aufen.

Kapitel 8 beschreibt, inwiefern sich auch hier verschiedene Gleichgewichtszust�ande

einstellen.
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Teil I

Die Grundlagen

1 Letztes Glaziales Maximum

1.1 Klimazustand

Die letzte der gro�en Kaltzeiten des Quart�ars umfa�t die Jahre 90 000 bis 8 500 vor heute

(J.v.h.). Gem�a� der st�arksten Ausdehnung ihrer Eisschilde spricht man in Nordameri-

ka von der Wisconsin-, im europ�aischen Teil der ehemaligen UdSSR von der Valdai-,

in Zentraleuropa von der W�urm-, auf den Britischen Inseln von der Devensian- und

im �ubrigen Nordwest-Europa schlie�lich von der Weichsel-Kaltzeit. Der letzte, wenn-

gleich nicht ausgepr�agteste H�ohepunkt dieser Kaltzeit lag zwischen 22 000 und 14 000

J.v.h.; nach Ergebnissen der Radiokarbonmethode wurde bis Ende der achtziger Jah-

re dieser Zeitraum bzw. die Zeit direkt um 18 000 J.v.h. als Letztes Glaziales Maxi-

mum (LGM) bezeichnet. Neueren Uran-Thorium-Messungen zufolge lag das LGM hin-

gegen bei 21 000 J.v.h. (Bard et al.(1990), Crowley und North (1990)).

Um diese Zeit geht es in der vorliegenden Arbeit.

Obwohl die orbitalen Parameter sich w�ahrend des LGM kaum von heutigen Wer-

ten unterschieden, hatten sich aufgrund des vorangegangenen Klimas vor allem auf der

Nordhalbkugel m�achtige Eisschilde ausgebildet. Es waren etwa 28,5Millionen Quadrat-

kilometer heute eisfreien Landes im LGM von Eis bedeckt. F�ur die Nordhemisph�are

bedeutete dies insgesamt eine Eis
�ache von ca. 26Millionen Quadratkilometern, was

ungef�ahr dreizehnmal mehr als heute ist (Imbrie und Palmer (1981)). Besonders mar-

kant waren das Laurentische Eis in Nordamerika - das allein schon etwa 36% des glo-

balen Eisvolumens ausmachte (Hughes et al.(1981)) - und der Eurasische Eisschild in

Nordeuropa und dem n�ordlichen Westasien (siehe Abb. 1), �uber denen sich durch den

K�uhlungse�ekt permanente Hochs ausbildeten.

Vor allem durch diese beiden Schilde mit ihrer M�achtigkeit von 3 500 { 4 000m kam

es zu einer Absenkung des Meeresspiegels um mehr als hundert Meter und durch

die Au
ast zu einer Krustendepression von 700 { 800m mit entsprechenden Schwere-

anomalien (Crowley und North (1990)). Die Meeresspiegelabsenkung bedeutete f�ur die

arktische See durch die Verlandung der Beringstra�e einen verminderten W�armeaus-

tausch mit dem Nordatlantik. Da gleichzeitig ein verst�arkter Schmelzwasserzu
u� vor-

lag, herrschten ideale Bedingungen f�ur eine verst�arkte See-Eis-Bildung (Dawson (1992)).

W�ahrend heute beispielsweise der Nordost-Atlantik bis ca. 78ÆN wenigstens saisonal

eisfrei ist und durch den Golfstrom bzw. den anschlie�enden Nordatlantikstrom we-

sentlich das Klima West-Europas gemildert wird, war w�ahrend des LGM der Ozean im

Sommer ab ca. 60ÆN, im Winter ab 40 { 45ÆN eisbedeckt (Crowley und North (1990),

Dawson (1992)). Die Advektion kalter Luftmassen aus Richtung des Laurentischen Ei-

ses hat hierbei eine wesentliche Rolle gespielt. W�ahrend die windgetriebene Subtro-

penstr�omung in �ahnlicher Form wie heute auch im LGM existierte, verschob sich der
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Abbildung 1: Eisverteilung in der Nordhemisph�are (Land- und See-Eis) f�ur den Januar, 18 000

J.v.h.(nach Crowley und North (1990)).

Absinkbereich der thermohalinen Zirkulation mit dem See-Eis nach S�uden; dabei nahm

die Konvektionstiefe m�oglicherweise ab. So ergab sich im LGM eine direkt nach Osten

gerichtete Meeresstr�omung, mit entsprechenden klimatischen Auswirkungen f�ur Nord-

europa (Broecker (1996), Crowley und North (1990), Knauer (1995)).

Mit der See-Eis-Grenze schoben sich auch die Polarfront und damit die Tiefdruck-

und Hauptniederschlagsgebiete �aquatorw�arts. Umstritten ist die hierdurch entstandene

Verbreitung riesiger Seen insbesondere im europ�aischen Teil der ehemaligen UdSSR, wo

die Str�ome aufgrund der dort liegenden Gletscher nur bedingt nach Norden entw�assern

konnten (Crowley und North (1990), Frenzel (1967)). Genauere Kenntnisse �uber diesen

Punkt w�aren w�unschenswert, da der resultierende S�u�wassergehalt der umliegenden

Ozeane starken Ein
u� auf die ozeanische und atmosph�arische Zirkulation genommen

haben d�urfte (Dawson (1992)).

Der verst�arkte Temperaturgradient zwischen Pol und �Aquator sorgte global f�ur eine

Zunahme der Windst�arken. M�oglicherweise f�uhrten die beiden gro�en Eisschilde durch

dynamische und thermische E�ekte zu einer Teilung des Strahlstroms (Kutzbach und

Webb (1993)). Dies ergibt sich aus Modellsimulationenmit den von CLIMAP (siehe Ein-

leitung) angegebenen Randbedingungen. Eine geringere H�ohe des Laurentischen Eises

k�onnte diesen E�ekt beseitigen.

Die riesigen Eismassen waren f�ur die gro�e Trockenheit jener Zeit verantwortlich.

Eis und trockene Ober
�achen f�uhrten zu einem Anstieg der globalen sommerlichen

Ober
�achenalbedo auf 0,22 , bei heutigen Werten von 0,14. Trockenheit und starke

Winde zeigen sich ebenso in den h�oheren Konzentrationen atmosph�arischen Staubes in

den Eisbohrkernen Gr�onlands und der Antarktis, wie im verst�arkten AuÆnden �aolischer
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Sedimente in �aquatorial-atlantischen Tiefsee-Bohrkernen. Auch �ndet man Hinweise

auf einen vermehrten Kohlensto�eintrag vom Land in den Ozean, der bis zu einem

Drittel der gesamten kontinentalen Kohlensto�speicherung betragen konnte (Crowley

und North (1990)). Die hohe Konzentration terrestrischer und mariner Aerosole in der

Troposph�are d�urfte �uber die atmosph�arische Transmission ebenfalls Auswirkungen auf

das Klima gehabt haben (Street-Perrott et al.(1989)).

In den Eisbohrkernen �ndet man Anzeichen f�ur einen nur geringen atmosph�arischen

CO2-Gehalt von 200 ppm, hervorgerufen wahrscheinlich durch eine ver�anderte marine

biologische Produktion und eine verst�arkte Ausdehnung von Permafrost-Tundra, in der

weniger totes Biomaterial zersetzt werden konnte. Allein die daraus resultierende ver-

minderte Absorption ausgehender Infrarotstrahlung bewirkte einen Temperaturdefekt

von ca. 1,5ÆC, was etwa 40% des glazialen-nichtglazialen Signals entspricht. Der Tempe-

raturdefekt durch die im Vergleich zu heute wenigstens halbierte Methankonzentration

lag bei 0,1 { 0,2ÆC, wobei die Ursachen hier vermutlich in der gro�en Trockenheit lagen,

da gerade Feuchtgebiete bevorzugte Methanquellen sind (Crowley und North (1990)).

In einigen Gebieten wie etwa dem Tibetanischen Hochplateau, den n�ordlichen An-

den oder der S�udinsel Neuseelands kam es durch Plattenkonvergenzen vermutlich auch

noch im Sp�atquart�ar zu tektonischen Hebungen in der Gr�o�enordnung von von 100m.

Diese tektonischen Aktivit�aten d�urften jedoch nur geringen Ein
u� auf das Klima ge-

habt haben.

Umstritten ist das Ausma� der Vergletscherung des Tibetanischen Plateaus und

damit sein Klimae�ekt: Aufgrund der hohen Albedo des Gletschers, seiner gro�en

H�ohenlage sowie der geringen geographischen Breite und der damit verbundenen so-

laren Einstrahlung w�are der W�armeverlust bei einer v�olligen Vergletscherung Tibets

m�oglicherweise 3 { 4mal so hoch wie bei einem n�ordlich von 60ÆN gelegenen Inlandeis

gleicher Gr�o�e. Da zur Vergletscherung Tibets nur eine geringe anf�angliche Einstrah-

lungsst�orung n�otig gewesen w�are, k�onnte dieses Hochplateau ein wichtiger Verst�arker

beim Aufbau der n�ordlichen Eismassen gewesen sein. Das �uber dem Gletscher liegen-

de Hoch h�atte au�erdem eine Abschw�achung des s�udostasiatischen Monsuns zur Fol-

ge (Dawson (1992), Kuhle (1987)).

Da einige fr�uhere Klimate m�oglicherweise emp�ndlicher auf den Eintrag vulkani-

scher Aerosole in die obere Atmosph�are reagierten, kann auch hier ein Klimae�ekt

nicht v�ollig ausgeschlossen werden.

Eine �Ubersicht �uber den zeitlichen Verlauf der wichtigsten Randbedingungen gibt

Abbildung 2.

Seit Anfang der siebziger Jahre werden die Daten des Pleistoz�an, insbesondere des

LGM, weltweit von CLIMAP zusammengestellt (siehe Einleitung). Die von CLIMAP

gefundenen Werte dienen oftmals als Randbedingungen f�ur Simulationen des Pal�aokli-

mas.

Bei den CLIMAP-Datens�atzen des LGM(CLIMAP Project Members (1981)) be-

standen und bestehen einige Unsicherheiten, etwa in der Verteilung der Eiskappen

im arktischen Ozean - wobei CLIMAP eine v�ollige Bedeckung mit See-Eis annimmt-,

in der Ausdehnung des Laurentischen Eises oder in der Eisdicke, die von CLIMAP
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Abbildung 2: Schema der wesentlichen �Anderungen von Solarstrahlung und internen Rand-

bedingungen seit 18 000 J.v.h. (Di�erenzen beziehen sich auf heutige Werte, Angaben f�ur die

Solarstrahlung auf die Nordhemisph�are) (nach Street-Perrott et al.(1989)).

mancherorts vermutlich um 1 000 { 1 500m �ubersch�atzt wurde, was eine um �uber zehn

Meter geringere Meeresspiegelabsenkung zur Folge h�atte. So zeigen Untersuchungen

von Tushingham und Peltier (1991) beispielsweise eine um etwa ein Drittel geringere

Dicke des Laurentischen Eises als der CLIMAP-Datensatz, gleichzeitig aber auch an-

dere Schilde mit einer gr�o�eren Dicke (Dawson (1992), Lorenz et al.(1996)). Auch die

Ausdehnung des antarktischen Eisschildes ist umstritten (Crowley und North (1990),

Dawson (1992)).

�Ahnliche Unsicherheiten bestehen f�ur die Meeresober
�achentemperaturen (SSTs):

Zum einen wird die von CLIMAP angegebene Abk�uhlung um 6 { 10ÆC gegen heute in

den von derWanderung der Polarfront betro�enen Gebieten vielfach f�ur zu gering gehal-

ten (Webb et al.(1993b)). Vor allem wird jedoch der angebliche Temperaturdefekt von

nur 1 { 2ÆC gegen heute in den tropischen Ozeanen bezweifelt, der nicht zu der aus der

Schnee- bzw.Baumgrenze abgesch�atzten St�arke der Temperaturabnahme in den tropi-

schen Hochlanden und der Trockenheit in den Ebenen pa�t (Crowley und North (1990),

Jolly et al. (1996)). W�ahrend einige Autoren um bis zu 10ÆC geringere tropische SSTs

annehmen, vermuten manche etwa eine falsche Absch�atzung des jeweiligen Ein
usses

von Temperatur und Niederschlag auf die Lage der Schnee- bzw.Baumgrenze (Kutzbach

und Ruddiman (1993)).
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1.2 Orbitalparameter

Gro�en Ein
u� auf die Ausbildung eines Klimazustandes haben die orbitalen Parame-

ter:

Schon in den zwanziger Jahren dieses Jahrhunderts hatte Milutin Milankovi�c einen

Ein
u� der Variation der Erdbahnparameter auf das Klimasystem der Erde erkannt (Im-

brie und Palmer Imbrie (1981)). Seine Orbital-Theorie zur Erkl�arung des Auftretens

von Eiszeiten wurde jedoch lange Zeit wieder verworfen. Erst als eine Spektralanalyse

des SauerstoÆsotopenverh�altnisses in Sedimentkernen der Tiefsee von Hays et al.(1976)

zeigte, da� wesentliche Klima�anderungen der letzten 450 000 Jahre in einen Zusammen-

hang mit den Milankovi�c-Zyklen gebracht werden k�onnen, wurden Schwankungen der

orbitalen Parameter als eine der Ursachen f�ur Eiszeiten weitgehend anerkannt (Crowley

und North (1990), Lorenz (1993)).

Man �ndet drei Parameter, die die am Oberrand der Atmosph�are eintre�ende solare

Strahlung beein
ussen (siehe Abb. 3):

Abbildung 3: Schematische Darstellung der orbitalen Parameter: Strecke (a) zur Veranschau-

lichung der Exzentrizit�at, Neigungswinkel der Erdachse (�) und Pr�azession (nach Crowley und

North (1990)).

Exzentrizit�at der Erdbahn um die Sonne:

Die Bahn der Erde um die Sonne ist eine Ellipse. Die Exzentrizit�at ist das Verh�altnis der

Strecke vom Mittelpunkt dieser Ellipse zu einem der beiden Brennpunkte - in dem sich

die Sonne be�ndet - zur Strecke vom Mittelpunkt zum sonnenn�achsten Punkt, dem Pe-

rihel. Dieses Verh�altnis schwankt aufgrund der Massenanziehung der anderen Planeten

zwischen Werten nahe Null und etwa 0,06 , mit den wichtigsten Schwankungsperioden
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bei ca. 100 000 und 413 000 Jahren.

Die Exzentrizit�at ist der einzige Parameter, der den Wert der globalen und �uber das

Jahr gemittelten solaren Einstrahlung ver�andern kann, wobei die hierdurch maximal

m�ogliche �Anderung im Strahlungsempfang am Oberrand der Atmosph�are bei etwa 0,7

W/m2 liegt. Dies kann einschlie�lich aller R�uckkopplungen im H�ochstfall zu einer Tem-

peratur�anderung von 0,5ÆC f�uhren. Bei maximaler Exzentrizit�at unterscheidet sich die

Sonneneinstrahlung zwischen Aphel und Perihel um ca. 30%. Je nach Lage der �Aqui-

noktien hat diese Gr�o�e somit - abh�angig von der Hemisph�are - erheblichen Ein
u� auf

die Amplitude des Jahresganges der Einstrahlung.

W�ahrend des LGM betrug die Exzentrizit�at 0,019 , der heutige Wert liegt bei 0,017.

Neigung der Erdachse:

Der Winkel zwischen der Rotationsachse der Erde und der Fl�achennormalen zur Eklip-

tik variierte unabh�angig von der Exzentrizit�at in den letzten 2Mio. Jahren etwa zwi-

schen 21,39Æ und 24,63Æ, mit einer dominanten Schwankungsperiode von 41 000 Jahren.

Die Neigung beein
u�t auf beiden Erdhalbkugeln gleicherma�en die Amplitude

des Jahresganges der ankommenden Strahlung. Trotz gleichbleibender globaler und

�uber das Jahr gemittelter solarer Einstrahlung sind breitenkreisabh�angige �Anderungen

m�oglich. Da beispielsweise eine verst�arkte sommerliche Einstrahlung an den Polen nicht

durch eine verringerte winterliche Einstrahlung ausgeglichen werden kann (diese ist im

allgemeinen - Polarnacht - sehr gering), �ndet man dort die maximale �Anderung der

Netto-Jahreseinstrahlung von etwa 17W/m2, was gro� genug f�ur einen signi�kanten

Klimae�ekt ist.

W�ahrend des LGM betrug der Neigungswinkel 22,95Æ, stieg bis etwa 9 000 J.v.h. an

und nahm dann ab bis auf den heutigen Wert von 23,45Æ.

Lage der �Aquinoktien:

Die Lage der Tag-und-Nacht-Gleichen durchl�auft mit einer Periode von 22 000 Jahren

einmal den Orbit der Erde.

Diese Pr�azession hat zwei Bestandteile (siehe Abb. 4): Axiale Pr�azession bedeutet,

da� das Drehmoment von Sonne und Planeten auf die �aquatoriale Ausbauchung der

Erde ein Taumeln der Rotationsachse der Erde bewirkt; elliptische Pr�azession bedeutet

eine Rotation der Ellipse selbst um einen Brennpunkt.

Mit der Lage der �Aquinoktien �andert sich der Zeitpunkt, an dem die Erde den Peri-

hel durchl�auft, was - bei vorhandener Exzentrizit�at - bestimmt, auf welcher Hemisph�are

der Jahresgang der Sonneneinstrahlung verst�arkt bzw. abgeschw�acht wird. Der E�ekt

ist maximal am �Aquator. F�ur Teile der Winterhemisph�are ergeben sich, je nachdem, ob

das Perihel im Sommer oder im Winter durchlaufen wird, Einstrahlungsunterschiede

von bis zu 10%. An der Ober
�ache machen sich �Anderungen im globalen Jahresmittel

allenfalls durch unterschiedliche Eisbedeckung und daraus resultierende Unterschiede

in der absorbierten Energie bemerkbar. Da saisonale Temperaturunterschiede im Ozean

stark unterdr�uckt werden, ist der E�ekt der Pr�azession besonders gro� in der Nordhe-

misph�are mit ihren - zumindest in dem in dieser Arbeit betrachteten Zeitraum - riesigen

Landmassen.

W�ahrend des LGM wurde das Perihel am 15. Januar durchlaufen, was eine Milde-

rung der Jahreszeiten auf der Nordhalbkugel bedeutete. Durch die w�armeren arktischen
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Abbildung 4: Komponenten der Pr�azession: (a) axiale Pr�azession; (b) elliptische Pr�azession; (c)

Kombination, aus der sich die allm�ahliche Ver�anderung der Lage der �Aquinoktien ergibt (nach

Crowley und North (1990)).

Winter kam es zu verst�arktem Schneefall, durch die k�uhleren arktischen Sommer zu

verringertem Abschmelzen, so da� die Bedingungen g�unstig f�ur den Eisaufbau in der

n�ordlichen Hemisph�are waren. �Ahnliches gilt f�ur heute, wo das Perihel am 3. Januar

durchlaufen wird (Crowley und North (1990), Dawson (1992), Lorenz (1993), Lorenz et

al. (1996)).

Insgesamt waren die Einstrahlungsverh�altnisse im LGM den heutigen sehr �ahn-

lich. Maximale Abweichungen lagen bei { 10W/m2 am jeweiligen Sommerpol, was

eine Verst�arkung des meridionalen Temperaturgradienten zur Folge hatte (Lorenz et

al. (1996)). Trotz nahezu identischer Einstrahlungsbedingungen lagen im LGM erheb-

lich gr�o�ere Eismassen als heute vor, da die Eisbedeckung stets eine Funktion der

gesamten Einstrahlungs�anderungen der vorangegangenen (zehn-)tausend Jahre dar-

stellt (Webb et al. (1993b)).
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1.3 Geologische Verfahren

Um sich ein Bild vom Zustand der Erde beispielsweise vor 21 000 Jahren machen zu

k�onnen, steht den Geologen eine F�ulle von Untersuchungsmethoden zur Verf�ugung (siehe

auch Bradley (1985)). Neben der Bestimmung des Pal�aoklimas aus den geologischen

Befunden spielt gerade bei den sehr raschen Klimaschwankungen des Pleistoz�ans die

genaue zeitliche Datierung der Funde eine wesentliche Rolle.

1.3.1 Zeitmessung

Man unterscheidet zwei Verfahren, die relative und die absolute Datierung (Frenzel

(1967), Hillmer und Weitschat (1983)):

relative Datierung:

An erster Stelle steht hier das stratigraphische Prinzip, nach dem jede h�ohere Schicht

j�unger als die tiefere ist. Ein Problem besteht darin, da� beispielsweise Sedimentfolgen

etwa aufgrund von Gesteinsumbildungen oder tektonischen Aktivit�aten keine reinen

Funktionen der Zeit sind.

So wird dieses Prinzip durch die Bestimmung von Leitfossilien erg�anzt. Grundle-

gend ist die Evolution der Arten und ihre Lebensdauer, wobei w�ahrend der Eiszeiten

die p
anzliche Evolution meist wesentlich langsamer abl�auft als die Evolution der Tie-

re. Da sich die P
anzen au�erdem h�au�g nur physiologisch und zytologisch - d.h. in der

Organisation ihrer Lebensvorg�ange sowie in Aufbau und Funktion ihrer Zellen - neuen

Standortbedingungen anpassen, sie morphologisch - also ihrer �au�eren Form nach - hin-

gegen �ahnlich bleiben, l�a�t ein AuÆnden fossiler P
anzenreste nur bedingt R�uckschl�usse

auf pal�aoklimatische Bedingungen zu. Betrachtet man im relativ kurzen Zeitraum des

LGM statt langfristiger evolution�arer Entwicklungen jedoch kurzfristige Erscheinungen,

wie z.B. Ver�anderungen in der Zusammensetzung der Flora oder Wanderungserschei-

nungen, so lassen sich zumindest f�ur Gebiete mit starken Klima�anderungen auch aus

der Vegetation einige Aussagen tre�en.

absolute Datierung:

Hierbei ist die Altersbestimmung des umgebenden Gesteins, besonders eines Sedimen-

tes, oder aber die direkte Altersbestimmung einer organischen Probe m�oglich.

Bei Kenntnis der Sedimentationsgeschwindigkeit kann man in Sedimentfolgen auch

das absolute Alter bestimmen. Sichere Angaben erh�alt man so jedoch nur f�ur das Post-

glazial.

Eine gerade im Sp�at- bis Postglazial gut anwendbare Methode ist die Warven-

Chronologie: Bei der Sedimentablagerung von Gletscherschmelzw�assern kommt es in

den Becken zur Ausbildung von abz�ahlbaren Schichten (Warven) hellen Sandes w�ahrend

der Schneeschmelze und dunklen Tones im Herbst und im Winter. Die Ablagerung

h�angt jedoch stark von der Ausdehnung der Gletscher, Wasserspiegelschwankungen

und anderen Faktoren ab.

Das wohl bekannteste Verfahren zur Altersbestimmung einer organischen Probe ist

die Ende der vierziger Jahre entwickelte Radiokarbon-Methode, die allerdings nur auf
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Proben bis zu einem Alter von etwa 40 000 Jahren angewendet werden sollte: Das in

der Atmosph�are vorhandene Sticksto�-Isotop 14N bildet zusammen mit einem Neutron

aus der H�ohenstrahlung das radioaktive Kohlensto�-Isotop 14C. Dabei bildet sich in

der Atmosph�are ein konstantes Verh�altnis
12C+13C

14C
aus, das man in photosynthetisch

aktiven P
anzen wieder�ndet. Nach Absterben des Organismus zerf�allt das 14C wieder

in 14N mit einer Halbwertszeit von 5 736 Jahren, wodurch sich bei bekanntem Koh-

lensto�gehalt das Alter der Probe ermitteln l�a�t. Nachteile dieser Methode liegen zum

einen in ungen�ugend genauen Me�apparaturen, zum anderen in der Variabilit�at des 14C-

Gehaltes der Atmosph�are begr�undet (Frenzel (1967), Hillmer und Weitschat (1983)).

Es stehen zahlreiche weitere Datierungsmethoden anhand radioaktiver Sto�e zur

Verf�ugung, die je nach Alter und Art der Probe angewandt werden k�onnen:

Mit Hilfe der gut f�ur Lavastr�ome nahezu jeden Alters geeigneten Kalium-Argon-

Methode konnte Anfang der sechziger Jahre die wiederholte Umkehr des Erdmagnetfel-

des als synchron in allen Teilen der Erde gezeigt werden. Da man auch die Zeitpunkte

der Umkehr selbst bestimmen konnte, erhielt man eine M�oglichkeit zur Altersbestim-

mung mittels der Magnetisierung einer Probe.

Mitte der f�unfziger Jahre wurde eine Datierungsmethode anhand von Uran und

Thorium entwickelt, die sich besonders f�ur Korallenri�e mit einem Alter von weniger

als 150 000 Jahren eignet. Durch eine derartige Untersuchung von Ri�terrassen auf

Barbados erwachte Ende der sechziger Jahre erstmals wieder das Interesse an der Mi-

lankovi�c-Theorie (Imbrie und Palmer Imbrie (1981)). Ein Vergleich von 14C-Methode

und Uran-Thorium-Methode anhand von Barbados-Korallen ergab, da� die 14C-Daten

zwischen 30 000 und 9 000 J.v.h. systematisch j�unger sind, mit einer maximalen Di�e-

renz von etwa 3 500 Jahren bei ca. 20 000 J.v.h.(Bard et al. (1990)).

1.3.2 Klimabestimmung

Um Aussagen zu einzelnen Klimafaktoren oder auch zum Gesamtklima machen zu

k�onnen, gibt es zahlreiche geologische, physikalische und biologische Methoden:

geologische Methoden:

Besonders interessant f�ur die Ermittlung des Ausma�es von Kaltzeiten sind glazige-

ne Ober
�achenformen, wie beispielsweise Mor�anen, Gletscherschrammen, Urstromt�aler

und Toteisseen oder auch die orographische bzw. klimatische Schneegrenze. Da hier ver-

schiedene Klimafaktoren gleichzeitig wirken, ist ein R�uckschlu� auf einzelne Elemente

schwierig.

Aufschlu� �uber die Klimaverh�altnisse k�onnen auch Erscheinungen im Periglazial-

Gebiet, also im Vorland der gro�en Gletscher geben: Frost, oftmals in Wechselwirkung

mit sommerlichem Auftauen, f�uhrt zur Ausbildung typischer Bodenstrukturen, wie etwa

zu Brodelb�oden oder Eiskeilen. Durch ober
�achennahes Antauen k�onnen H�ange bereits

bei einer Neigung von 2Æ ins Rutschen kommen, man spricht von einem Berg
ie�en, der

Soli
uktion. Dar�uberhinaus �ndet man Windkanter, zumeist quarzitische Ger�olle, die

durch die starken Sandst�urme aus Richtung der Eisschilde ihre charakteristische Form

erhalten haben.

An diesen Periglazial-G�urtel schlie�t sich ein Gebiet �aolischer, also vom Wind ver-

ursachter Sedimentation an: Der Wind aus Richtung der Gletscher weht Quarzstaub
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aus den Mor�anen aus, was nach Ablagerung in den Steppen zu gro�en L�o�vorkommen

f�uhrt. Aus der K�ornung kann man auf die St�arke der vorherrschenden Winde und somit

auf meridionale Temperaturgradienten schlie�en.

Weniger aussagekr�aftig f�ur Kaltzeiten sind fossile B�oden, da die Bodenentstehung

im wesentlichen unter warmen Klimabedingungen vonstatten geht und ferner nat�urliche

Ver�anderungen des Bodens m�oglich sind (Frenzel (1967), Hillmer undWeitschat (1983)).

Ein wichtiges geologisches Hilfsmittel ist die Analyse von Seewasserst�anden (Street-

Perrott et al.(1989)), insbesondere von geschlossenen Becken ohne den zeitlich sehr

variablen Ab
u�. �Anderungen der Wasserstandsh�ohe, wie sie beispielsweise durch die

AuÆndung ehemaliger Uferlinien oder durch die Analyse von Sedimentkernen ermittelt

werden kann, kommen durch das Zusammenwirken verschiedener klimatischer Gr�o�en

zustande, wobei f�ur geschlossene Becken eine strikte Abh�angigkeit von Niederschlag und

Verdunstung, also vom e�ektiven Niederschlag herrscht. Das COHMAP(siehe Einlei-

tung) z�ahlt die Oxford Lake-Level Data Bank zu ihren Ergebnissen. In dieser Datenbank

sind ca. 360 Seen mit ihren Schwankungen w�ahrend der letzten 30 000 Jahre enthalten,

wobei die relative Wassertiefe entsprechend des vorliegenden Anteils an der maximalen

im gesamten Beobachtungszeitraum angetro�enen Wassertiefe unterteilt wird:

� niedrig: 0 { 15% (auch trockene Seen)

� mittel : 15 { 70%

� hoch : 70 { 100% (auch �uberlaufende Seen).

Schwierigkeiten, eine gleichm�a�ige Datendichte zu bekommen, existieren bei Nichtvor-

handensein geschlossener Becken oder organischen Materials, in W�usten und Gletscher-

regionen mit Unterbrechung der Ablagefolge durch wiederholte Austrocknung bzw.
�Uberfahrung sowie in politisch oder technisch schwer zug�anglichen Gebieten (Street-

Perrott und Perrott (1993)).

physikalische Methoden:

Von besonderem Interesse ist hier das 18O/16O-Verfahren: Das �uber den Ozeanen ver-

dampfende Wasser enth�alt vor allem Molek�ule des leichten Sauersto�-Isotops 16O. In

den Polarregionen wird es in den Gletschern gespeichert, wodurch dem Ozean dieses

Isotop entzogen ist. Bei verst�arkter Eisausdehnung steigt daher der Anteil des schweren
18O im Meerwasser an.

Man untersucht das Isotopenverh�altnis zum einen in Eisbohrkernen. Kerne aus

Gr�onland geben dabei Aufschlu� �uber einen Zeitraum von 150 000 Jahren, Kerne aus

der Antarktis �uber etwa 500 000 Jahre (Knauer (1995)). Zum anderen betrachtet man

das Verh�altnis in den in ozeanischen Sedimentbohrkernen gefundenen Kalkschalen ver-

schiedener Planktonlebewesen. Beim Aufbau der Schalen wird das im Meerwasser vor-

handene Isotopenverh�altnis in Abh�angigkeit von der Umgebungstemperatur �ubernom-

men. Aus dem beobachteten Verh�altnis kann man dann auf das globale Eisvolumen

schlie�en (Frenzel (1967), Imbrie und Palmer Imbrie (1981), Lorenz (1993)).
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biologische Methoden:

Hierbei wird versucht, das Pal�aoklima aus der beobachteten Flora und Fauna zu be-

stimmen, wobei die Vegetation die entscheidendere Rolle spielt.

Die H�au�gkeit bestimmter Plankton-Spezies in ozeanischen Sedimenten l�a�t �uber

eine Ber�ucksichtigung ihrer Lebensanspr�uche etwa mit Hilfe der Vielfaktor-Methode

unter anderem R�uckschl�usse auf vorzeitliche Sommer- und Winter-SSTs zu (Imbrie und

Palmer Imbrie (1981)).

Die Analyse von Makrofossilien wie Bl�attern, Holz (beispielsweise geht die Dendro-

Klimatologie davon aus, da� B�aume unter g�unstigen Umweltbedingungen weite Jahres-

ringe ausbilden) oder auch - besonders im Nordwesten der USA - den Misthaufen der

Buschschwanzratte eignen sich eher zur Ermittlung kurzzeitiger Klimaschwankungen.

Eines der wichtigsten biologischen Verfahren ist die Pollenanalyse (Frenzel (1967)):

Bei der mikroskopischen Analyse von Sedimenten �nden sich Pollen und Sporen, die

eine f�ur jede Sippe spezi�sche Gestalt zeigen. Sie haben extrem widerstandsf�ahige Mem-

brane, vor allem wenn sie vor Oxidation gesch�utzt, also beispielsweise im Wasser oder

Moor lagern (Hamilton und Taylor (1991)).

Bei der Bestimmung der Gesamtvegetation eines Gebietes unterscheidet man zu-

meist die Anteile von Baumpollen, Nichtbaumpollen und Sporen in einem Pollenspek-

trum, das f�ur unterschiedliche Sedimenttiefen Aufschlu� �uber die zeitlichen �Anderungen

der Vegetation gibt und R�uckschl�usse auf die jeweiligen Klimabedingungen zul�a�t. Da

in erster Linie anemogame, also durch den Wind best�aubte P
anzen erfa�t werden,

erh�alt man einen �Uberblick �uber die Vegetation eines gro�en Gebietes mit nur wenig

lokalen Besonderheiten. Dabei k�onnen durch den Transport Pollenspektren entfernter

Gebiete verf�alscht werden (Heusser (1989)). Die Pollenanalyse ist ung�unstig f�ur Gebiete

mit �uberwiegend entomogamen, d.h. insektenbl�utigen P
anzen, also beispielsweise f�ur

die Tropen.

Aufgrund der komplexen Zusammenh�ange existiert eine Vielzahl von �Ubertragungs-

methoden zwischen Vegetation und Klima. Dabei mu� beachtet werden, da� heute

g�ultige Korrelationen dieser beiden Gr�o�en unter anderen Umweltbedingungen ihre

G�ultigkeit verlieren k�onnen. Dies zeigt die Unsicherheiten geologischer Klimaanalysen.

Auch wenn vereinzelt R�uckschl�usse auf einzelne Klimafaktoren m�oglich sind, erh�alt man

mit den biologischen Methoden eher einen Hinweis auf den gesamten Klimacharakter.

Da die Datendichte insbesondere au�erhalb Eurasiens und Nordamerikas h�au�g sehr

gering ist, sollte man allgemein bei R�uckschl�ussen von einzelnen geologischen Befunden

auf gro�
�achige Klimabedingungen sehr vorsichtig sein.
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2 Modellierung des Klimas

2.1 Pal�aoklima{Simulationen

Neben den geologischen Beobachtungen kann man auch anhand von Modellsimulatio-

nen Aufschlu� �uber verschiedene Pal�aoklimate erhalten. Besonders h�au�g wurde dabei

in den letzten Jahren das Klima des LGM simuliert, da hier sowohl die Datens�atze zur

Beschreibung der Randbedingungen als auch die geologischen Vergleichsdatens�atze am

ehesten vollst�andig erscheinen (Lorenz et al.(1996)).

Erste LGM-Simulationen wurden von Williams et al. bereits 1974 durchgef�uhrt; es

folgten Gates (1976) und Manabe und Hahn (1977) mit den alten, danach z.B. Hansen et

al.(1984), Broccoli und Manabe (1987), Rind (1987) und Joussaume et al.(1989) mit den

�uberarbeiteten CLIMAP-Daten (CLIMAP Project Members (1981)), sowie Manabe und

Broccoli (1985) mit einem gekoppelten Ozean-Atmosph�are-Modell (siehe Kutzbach et

al.(1993b)). Auch wurden LGM-Simulationen mit dem ECHAM-T21-Modell (vergleiche

Abschnitt 2.2) durchgef�uhrt (siehe Lautenschlager (1991), Lautenschlager und Herte-

rich (1990); Claussen und Esch (1994)).

Einige der atmosph�arischen Randbedingungen wie auch die grundlegenden Glei-

chungen sind in den verschiedenen Modelle meist �ahnlich. Die unsicheren geologi-

schen Randbedingungen wurden hingegen oft unterschiedlich gew�ahlt, so da� sich aus

einem Vergleich der Modelle die Klimawirksamkeit der einzelnen Randbedingungen

absch�atzen l�a�t. Dabei scheint eine �Anderung der SSTs noch vor dem Eis-Albedo-

E�ekt, der �Anderung des CO2-Gehaltes oder einer Albedo-�Anderung durch ver�ander-

te Vegetation die Hauptrolle zu spielen. Trotz der unterschiedlichen Parametrisierun-

gen und Genauigkeiten geben alle Modelle die wesentlichen Muster wie Trockenheit,

Verst�arkung und Verlagerung der Polarfront und damit der Zyklonen mittlerer Brei-

ten und ihrer Niederschlagsg�urtel recht gut wieder (Crowley und North (1990), Daw-

son (1992)).

Nachdem die ersten COHMAP-Simulationen einen starken Ein
u� der Orbitaldaten

auf das Klima vor 9 000 Jahren verdeutlichten, wurden Ende der achtziger Jahre weitere

Simulationen mit dem globalen Zirkulationsmodell des National Center for Atmosphe-

ric Research (NCAR) - bekannt als Community Climate Model, CCM- f�ur die Zeit ab

18 000 J.v.h. in Schritten von 3 000 Jahren durchgef�uhrt (COHMAP Members (1988),

Wright (1993)). Hierzu wurden ferner Sensitivit�atsstudien zu verschiedenen Randbe-

dingungen, wie einer reduzierten H�ohe des Laurentischen Eises, reduziertem See-Eis im

winterlichen Nordatlantik oder einem reduzierten CO2-Gehalt durchgef�uhrt. Es ent-

wickelte sich schlie�lich die Idee, Pal�aoklimasimulationen mit verschiedenen Modellen

unter identischen Randbedingungen durchzuf�uhren, um so Vor- und Nachteile der ein-

zelnen Modelle aufzudecken (Kutzbach und Ruddiman(1993), Kutzbach et al.(1993b)),

wie dies sp�ater mit dem PMIP-Projekt auch getan wurde (siehe Abschnitt 2.3).

W�ahrend �altere Modelle f�ur das LGM mit den Einstrahlungsbedingungen f�ur 18 000

J.v.h. betrieben wurden, werden neueren Simulationen die Bedingungen von vor 21 000

Jahren zugrunde gelegt (siehe Abschnitt 1.1).
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2.2 Das ECHAM{Modell

F�ur die im Rahmen dieser Arbeit durchgef�uhrten Simulationen des LGM wurde das

ECHAM - Atmosph�arenmodell verwendet ( DKRZ Modellbetreuungsgruppe (1994) ,

Roeckner et al.(1992)). Es entstand aus dem Wettervorhersagemodell des European

Center for Medium Range Weather Forecasts (ECMWF) in Reading und wurde unter

einigen Ver�anderungen insbesondere in den Parametrisierungen in Hamburg als Klima-

modell entwickelt, wobei hier die dritte Version des Modells - ECHAM3 - benutzt wurde.

Die zeitliche Entwicklung aller Modellvariablen wird bei bekannten Anfangs- und

Randbedingungen durch L�osung der zugrundeliegenden primitiven Gleichungen ein-

schlie�lich der Strahlung, eines hydrologischen Kreislaufes mitsamt Wolken sowie eines

Bodenmodells bestimmt.

In der Horizontalen werden die Gleichungen im Spektralraum gel�ost, hier mit Drei-

ecksabschneidung (triangular truncation) bei der Wellenzahl 42 - daher T42-Au
�osung -,

was einem Gau�schen Gitter von 128� 64Gitterpunkten, d.h. einer r�aumlichen Aufl�o-

sung von 2,8125Æ in L�ange und Breite entspricht.

In der Vertikalen unterscheidet das Modell 19 Schichten. Der Referenzdruck auf Mee-

resh�ohe betr�agt 101 325 Pa. Das Hybrid-Koordinatensystem geht von rein der Ober-


�ache folgenden Sigma-Koordinaten in den untersten beiden Schichten unter abneh-

mender vertikaler Au
�osung �uber auf reine Druck-Koordinaten in den obersten beiden

Schichten, wobei die oberste selbst bei 10 hPa liegt.

Zur zeitlichen Integration wird ein semi-implizites Verfahren benutzt. Der Zeit-

schritt betr�agt 24Minuten. F�ur den expliziten Teil wird hier das
"
leap-frog\-Verfahren

angewandt; zur Unterdr�uckung des neben dem physikalischen Mode auftretenden nu-

merischen Modes wird ein Asselin-Zeit�lter verwendet.

Ferner enth�alt das Modell eine Parametrisierung subskaliger, mit turbulenten und

konvektiven Transporten, Kondensation und Strahlung verbundener Prozesse, die Zwei-

stromn�aherung zur Beschreibung des Strahlungstransfers unter Ber�ucksichtigung ver-

schiedener Atmosph�arengase, Aerosole und Wolken - die wiederum bei ihrer Formation

recht umfangreich beschrieben und generell in stratiforme und konvektive Formen un-

terteilt werden -, ein Schema zur Ber�ucksichtigung von Schwerewellen sowie Gleichungen

der Monin-Obukhov-Theorie zur Beschreibung der Vorg�ange in der atmosph�arischen

Grenzschicht.

Ein F�unf-Schichten-Modell zur Bestimmung der Temperaturentwicklung im Boden

geht von auf der gesamten Erde identischen Bodeneigenschaften aus. Schneetempe-

ratur, Schneeschmelze, See-Eis-Temperatur sowie die Bodenhydrologie werden dabei

auf der Grundlage dreier Reservoire - Bodenfeuchte, Interzeptionsspeicher und Schnee -

berechnet.

Das Modell ben�otigt als Randbedingungen unter anderem die SSTs, die See-Eis-

Bedeckung, eine Gletscher- und eine Land-See-Verteilung und die mittlere Orographie.

Diese Gr�o�en m�ussen beispielsweise aus Satelliten- oder Beobachtungsdaten dem jewei-

ligen Experiment entsprechend abgesch�atzt werden. In den hier vorgestellten LGM-

Simulationen wurden diese Bedingungen zusammen mit einigen anderen von PMIP

vorgegeben (siehe Abschnitt 2.3).
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Weitere, gerade bei der Kopplungmit einem Vegetationsmodell entscheidende Rand-

bedingungen sind Albedo, Rauhigkeitsl�ange sowie verschiedene Vegetationsparameter:

�Uber See wird f�ur die direkte Sonnenstrahlung eine Abh�angigkeit der Albedo vom

Sonnen-Zenitwinkel ber�ucksichtigt, w�ahrend der Wert f�ur die di�use Strahlung dort

konstant 0,065 betr�agt. Die Hintergrundalbedo �uber schneefreiem Land stammt aus

Satellitenbeobachtungen, wobei nach einer empirischen Korrektur das Minimum bei

etwa 15% liegt. Die Ober
�achenalbedo �uber Schnee und Eis h�angt ab von der Schnee-

dicke, der Hintergrundalbedo sowie der Schneealbedo. Diese ist wiederum eine Funktion

des Ober
�achentyps (Land-Eis, See-Eis, Schnee), der Ober
�achentemperatur und des

Waldindexes, d.h. des waldbedeckten Anteils der Ober
�ache eines Gitterelementes. Bei

Schneedicken von �uber 0,01m n�ahert sich die Ober
�achenalbedo der Schneealbedo, der

Ein
u� der Hintergrundalbedo wird zunehmend unwichtig.

Die Rauhigkeitsl�ange z0 setzt sich �uber Land aus einem orographie- und einem ve-

getationsbedingten Anteil zusammen gem�a�: z0 =
q
z2
0oro + z2

0veg .
�Uber See ist z0 ent-

sprechend der Charnock-Formulierung abh�angig vom Quadrat der Schubspannungsge-

schwindigkeit. Bei See-Eis wird ein konstanter Wert von 0,001m angenommen.
�Uber Land kann jedes Gitterelement folgenderma�en bedeckt sein:

1. schneebedeckter Anteil CSn

2. mit Wasser benetzter Anteil (1-CSn) � CL

3. mit Vegetation bedeckter Anteil (1-CSn) � (1-CL) � CV

4. Anteil mit nacktem Boden (1-CSn) � (1-CL) � (1-CV )

F�ur die Kopplung mit einem Vegetationsmodell ist der Vegetationsindex CV von beson-

derem Interesse. Dieser bewachsene Anteil der Fl�ache eines Gitterelementes entspricht

i.a. dem klimatologischen Wert CV Cl , au�er bei trockenen Bedingungen, wenn die Ve-

getation reduziert ist gem�a�

CV = min
�
CV Cl ; CV Cl �

WS

0;4 �WSMax

�
,

wobei WS die Menge des in der Wurzelzone verf�ugbaren Wassers und WSMax die - hier

konstant auf 0,2m gehaltene - totale Wasserkapazit�at angibt.

Der Anteil der benetzten Ober
�ache CL ergibt sich nach

CL = min
�
1 ; WL

WLMx

�
;

WL ist die prognostische Variable der Wassermenge des Interzeptionsspeichers, also der

Menge Wasser, mit der die Bl�atter und der Boden benetzt werden k�onnen. WLMx ist

die maximal m�ogliche Menge und berechnet sich aus

WLMx =WLMax [(1� CV ) + CV � LAI].

Hierbei ist WLMax die maximale Wassermenge, die auf einer Boden- oder Blattschicht

gehalten werden kann (hier 0,2mm), w�ahrend der Blatt
�achenindex LAI besagt, wie-

viele Blattschichten ein senkrecht einfallender Sonnenstrahl auf seinem Weg zur Erd-

ober
�ache im Mittel durchdringen m�u�te, d.h. er gibt das Verh�altnis von e�ektiver
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Blattober
�ache zur darunterliegenden horizontalen Erdober
�ache an, welches im Ori-

ginalmodell konstant auf 4m2/m2 gesetzt wird.

Zeitliche �Anderungen der Wassermenge des Interzeptionsspeichers WL sind unter

anderem abh�angig von der Verdunstung vom mit Wasser benetzten Anteil der Ober-


�ache und dem Vegetationsindex CV .

Bei der Berechnung des Transpiration wird eine Verdunstungse�ektivit�at E nach

Sellers et al.(1986) ber�ucksichtigt:

E =
h
1 + Ch � j~vhj �

Rco(PAR;LAI)

F (WS)

i
�1

.

Ch ist der W�armetransportkoeÆzient, ~vh die Horizontalgeschwindigkeit. Rco ist eine

Funktion der photosynthetisch aktiven Strahlung PAR (hier 55% der solaren Netto-

strahlung am Boden) sowie des Blatt
�achenindexes LAI. F ist eine empirische Funktion

der in der Wurzelzone verf�ugbaren Wassermenge WS . Der Quotient Rco/F beschreibt

den stomat�aren Widerstand. Dieser erreicht seinen Minimalwert Rco , liegt WS �uber ei-

nem kritischen Wert (hier 50% der totalen Wasserkapazit�at) und wird unendlich, wenn

WS die Wassermenge am Permanenten Welkepunkt (hier 20% der totalen Wasserkapa-

zit�at) unterschreitet. Ein hoher stomat�arer Widerstand bewirkt so eine geringe Transpi-

ration von dem mit Vegetation bedeckten Anteil der Ober
�ache eines Gitterelementes.

Diese Transpiration f�uhrt zusammen mit anderen Gr�o�en zu einer zeitlichen �Anderung

der in der Wurzelzone verf�ugbaren Wassermenge WS .

2.3 Das PMIP{Projekt

Die Simulationen der vorliegenden Arbeit kn�upfen an die LGM-Simulation des PMIP

(siehe Einleitung) an. Innerhalb dieses, im Jahre 1993 ins Leben gerufenen internatio-

nalen Projektes wurden mit verschiedenen Klimamodellen unter identischen Randbe-

dingungen bestimmte Pal�aoklimate simuliert, um so eine Vergleichbarkeit der Qualit�at

der einzelnen Modelle herzustellen.

Im Rahmen dieses Projektes wurden von Lorenz et al.(1996) an der Universit�at

Bremen und am Max-Planck-Institut f�ur Meteorologie in Hamburg Simulationen mit

dem ECHAM3-T42-Modell durchgef�uhrt. Diese umfassen jeweils 15 Jahre mit vollem

Jahresgang der Einstrahlung. F�ur die vorliegende Arbeit sind insbesondere die LGM-

Simulation mit fester ge�anderter SST und der Kontroll-Lauf zur Simulation des heuti-

gen Klimas von Interesse. Dar�uberhinaus wurden aber auch Simulationen f�ur die Jahre

6 000 und 115 000 vor heute durchgef�uhrt.

Die Randbedingungen f�ur die beiden betrachteten Simulationen wurden folgender-

ma�en von PMIP festgelegt (vergleiche Tab. 1):

F�ur die LGM-Simulation wurden die im Vergleich zu heute nur schwachen Einstrah-

lungs�anderungen (siehe Abschnitt 1.2) nach Berger (1978) ber�ucksichtigt. Der Wert der

Solarkonstanten von 1365W/m2 im Kontroll-Lauf wurde auch f�ur das LGM beibe-

halten. Der Zeitpunkt der Fr�uhlings-Tag-und-Nachtgleichen wurde in allen L�aufen auf

12GMT des 21.M�arz gesetzt.

Aus dem CLIMAP-Datensatz der SSTs im LGM(CLIMAP Project Members (1981))

ergeben sich lediglich Minimal- und Maximalwerte (vergleiche Abschnitt 1.3), die f�ur
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die Nordhemisph�are den Monaten Februar und August zugeordnet wurden; der Jah-

resgang erhielt einen sinusf�ormigen Verlauf. Die Ausbreitung des See-Eises ergab sich

gem�a� CLIMAP aus dem Vorkommen bestimmter Plankton-Lebewesen. Zur Parame-

trisierung der Eisschilde wurde ein �uberarbeiteter CLIMAP-Datensatz benutzt (siehe

Abschnitt 1.1).

Aufgrund der insbesondere durch die Gletscher im LGM ver�anderten Orographie

mu�te das initiale Bodendruckfeld den neuen Bedingungen angepa�t werden. Die Ober-


�achenalbedo �uber schnee- und eisfreiem Land wurde im LGM gem�a� heutiger Bedin-

gungen aus dem Kontroll-Lauf beibehalten, nur die Albedo �uber den Gletschern wurde

entsprechend angepa�t. F�ur die neuen Landpunkte aufgrund einer Meeresspiegelabsen-

kung von 120m wurden im LGM als Ober
�achenparameter i.a.Mittelwerte der jewei-

ligen Gr�o�e �uber alle schnee- und eisfreien Punkte desselben Breitenkreises gew�ahlt;

lediglich f�ur Vegetationsdaten wurde eine Betrachtung der n�achsten Nachbarn - v.a. in

Ost-West-Richtung - vorgezogen, wobei auch hier wieder heutige Verh�altnisse zugrunde

gelegt wurden.

W�ahrend schlie�lich der CO2-Gehalt im Kontroll-Lauf bei 345 ppm lag, wurde im

LGM ein Wert von 200 ppm zugrunde gelegt.

Randbedingungen HEUTE LGM

Einstrahlung heutige 21 000 J.v.h.

SST heutige CLIMAP

See-Eis heutige CLIMAP

Eisschilde heutige CLIMAP/Peltier

Orographie heutige heutige + Gletscher

Land-See-Verteilung heutige heutige - 120m

Albedo heutige heutige + Gletscher

Vegetation heutige heutige

CO2 [ppm] 345 200

Tabelle 1: Randbedingungen f�ur die PMIP-Simulationen des heutigen Klimas und des

LGM(nach Lorenz et al.(1996)).

Da das verwendete ECHAM-Modell eine realistische Wetterdynamik enth�alt und

somit eine starke interannuelle Variabilit�at herrscht, wurde als repr�asentatives Klima-

mittel des Kontroll-Laufes ein Mittel �uber f�unfzig Jahre genommen. F�ur das LGM

mu�te sich das Modell zun�achst auf die ver�anderten Bedingungen einstellen. Daher

wurde hier nach einer Einschwingzeit von f�unf Jahren ein Mittel �uber die folgenden

zehn Jahre als Gleichgewichtszustand gew�ahlt.

Aufgrund der Vielzahl der f�ur das LGM ge�anderten Randbedingungen ist es nicht

m�oglich, den Klimae�ekt einzelner Gr�o�en genau abzusch�atzen. Ein weiteres, im Fe-

bruar 1996 ins Leben gerufenes Projekt - PMIP2 - soll ihren jeweiligen Ein
u� auf das

Klima n�aher untersuchen.
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3 Botanik

3.1 Biosph�are

Neben der Modellierung der Klimaverh�altnisse des LGM geht es in der vorliegenden

Arbeit auch um die Ermittlung der zu diesem Klima im Gleichgewicht stehenden Ve-

getationsverteilung. Das hierbei verwendete Vegetationsmodell berechnet anhand von

Klimadaten die globale Verteilung von Biomen. Dieser Begri� soll durch einige Erl�aute-

rungen zur Biosph�are verdeutlicht werden (nach Baron et al.(1990), Lerch (1991), Schae-

fer (1992), Schubert (1984), Walter (1970)):

Die Biosph�are ist der vom Leben erf�ullte Raum der Erdkugel. Sie umfa�t somit

die oberste Schicht der Erdkruste - einschlie�lich des Wassers - und die unterste Schicht

der Atmosph�are. Die Biosph�are wird gebildet aus der Gesamtheit aller �Okosysteme der

Erde; analog setzt sich der terrestrische Teil der Biosph�are, die Biogeosph�are, aus der

Gesamtheit der terrestrischen �Okosysteme zusammen.

Der Begri� des �Okosystems beschreibt das Beziehungsgef�uge der Lebewesen un-

tereinander und mit ihrem Lebensraum:

P
anzenarten kommen auf der Erde in bestimmten Kombinationen, den P
anzenge-

meinschaften, vor. Diese Phytoz�onosen bilden in ihrer Gesamtheit die Vegetation. Zu-

sammen mit den f�ur sie charakteristischen Tieren bezeichnet man sie als Bioz�onose. Eine

solche vielfach vernetzte Lebensgemeinschaft von P
anzen und Tieren kann sich auf-

grund �ahnlicher Umweltanspr�uche sowie durch einseitige oder gegenseitige Abh�angig-

keit in dem betre�enden Lebensraum halten. Diesen Lebensraum bezeichnet man als

Biotop, bei P
anzen spricht man h�au�g auch vom Standort. Er zeichnet sich durch eine

bestimmte Gr�o�e und eine Bescha�enheit aus, die ihn deutlich von seiner Umgebung

trennt. Die Bioz�onose ist auf die vorherrschenden Umweltfaktoren -wie etwa Klima und

Boden, aber auch Tages- und Jahreszeiten - abgestimmt und bildet mit ihnen zusammen

ein �Okosystem.

�Okosysteme sind stets o�en, d.h. sie stehen in st�andigem Sto�- und Energieaus-

tausch mit ihrer Umgebung. Ferner haben sie bis zu einem bestimmten Grad die F�ahig-

keit zur Selbstregulation. Sie besitzen also die Eigenschaft, durch interne Regulations-

mechanismen, wie etwa die Feind-Beute-Beziehung, St�orungen zu pu�ern und dadurch

eine gewisse Stabilit�at zu erlangen. �Uberschreiten die St�orungen eine gewisse St�arke,

so k�onnen sie zur Vernichtung der Lebensgrundlage verschiedener Elemente des �Okosy-

stems f�uhren. Dadurch w�urde das Selbstregulierungsverm�ogen zusammenbrechen und

somit das gesamte �Okosystem zugrunde gehen.

Die in einem �Okosystem ablaufenden Prozesse werden durch Organismen gesteu-

ert. Diese werden in der Regel in drei Hauptgruppen unterteilt:

Die Prim�arproduzenten leben autotroph, ben�otigen also zu ihrer Ern�ahrung keine

organische Substanz, da sie als einzige Lebewesen in der Lage sind, Sonnenenergie

direkt in chemische Energie umzusetzen und dadurch zum Aufbau ihrer Biomasse zu

nutzen. Damit ist die Produktion von Biomasse vor allem von der Wasserversorgung
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und der L�ange der Periode, in der die Photosynthese m�oglich ist, abh�angig. In erster

Linie handelt es sich bei den Prim�arproduzenten um gr�une P
anzen.

Die Verbraucher leben heterotroph, ben�otigen also direkt oder indirekt die durch die

Prim�arproduzenten bereitgestellte P
anzenmasse zur Aufrechterhaltung ihrer Lebens-

vorg�ange. Dadurch wird ein Teil dieser P
anzenmasse zum Aufbau tierischer Biomasse

durch Sekund�arproduktion verwendet.

Destruenten wie Bakterien oder Pilze be�nden sich zum gr�o�ten Teil im Boden

und zerst�oren zun�achst den abgestorbenen P
anzen- oder Tierk�orper, um dann die

verbleibenden organischen Reste bis auf ihre anorganischen Ausgangssto�e abzubauen.

So ergibt sich insgesamt ein st�andiger Kreislauf der Sto�e. In den meisten �Oko-

systemen ist die p
anzliche Biomasse um ein Tausendfaches gr�o�er als die Masse von

Verbrauchern und Destruenten zusammen.

Es existiert keine einheitliche Einteilung und Abgrenzung der �Okosysteme. Le-

bensgemeinschaften mit �ahnlichen �okologischen Bedingungen werden jedoch oftmals

zu gr�o�eren �Okosystemeinheiten, wie beispielsweise der Tundra oder dem tropischen

Regenwald zusammengefa�t. Man spricht dann von Makro�okosystemen oder den soge-

nannten Biomen.

Je nach Wuchsform der in einem Biom vorherrschenden P
anzenarten k�onnen die

Biome der Biogeosph�are einzelnen Gruppen zugeordnet werden:

� Wald{Biome:

mehr oder minder dicht geschlossene W�alder werden von B�aumen von �uber

5m H�ohe gebildet; Photosynthese kann au�erdem von Kr�autern und Gr�asern

betrieben werden; Blatt- und Holzreste fallen verst�arkt w�ahrend bestimmter

Perioden oder auch das ganze Jahr �uber an;

� Strauch- und Zwergstrauch{Biome:

die oberste Vegetationsschicht wird von mehr oder minder dichtschlie�enden

Str�auchern von bis zu 2m bzw. von Zwergstr�auchern von bis zu 50 cm H�ohe

gebildet;

� Grasland- und Kraut
uren{Biome:

Grasl�ander k�onnen B�aume und Geb�uschgruppen in lockerer Verteilung auf-

weisen; oftmals verhindern jedoch Trockenheit, K�alte oder eine zu kurze

Vegetationszeit die Ausbildung der Geh�olze;

� W�usten- und Halbw�usten{Biome:

eine di�use Verteilung der Vegetation wird in extrem ariden Gebieten durch

mangelnde Wasserversorgung der Prim�arproduzenten verhindert; stattdes-

sen tritt P
anzenbewuchs nur an lokal beg�unstigten Stellen auf.
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Ferner existiert eine Biomgruppe der Pionier
uren, in der es aufgrund extremer phy-

sikalischer Bodeneigenschaften lediglich zur Ausbildung lockerer, oft w�usten�ahnlicher

Best�ande kommt.

Die Existenz einzelner Biome kann an verschiedene Bedingungen gekn�upft sein.

Da das in dieser Arbeit verwendete Vegetationsmodell die Biomverteilung anhand von

Klimadaten bestimmt, �nden wir im Folgenden ausschlie�lich Zonobiome - also gro�-


�achige Biome, deren Auftreten vor allen Dingen von der gro�klimatischen Temperatur-

und Niederschlagsverteilung bestimmt wird - und �Okotone, die einen �Ubergangsbereich

zwischen anderen Biomen mit besonders angespannten Existenzbedingungen bilden.

Tats�achlich k�onnen jedoch dar�uberhinaus besondere �okologische Einheiten existieren,

die beispielsweise mit Gebirgen oder extremen Boden- oder Nahrungsverh�altnissen ver-

bunden sind.

3.2 P
anzen�okologie

Um die Arbeitsweise des in dieser Arbeit verwendeten Vegetationsmodells besser ver-

stehen zu k�onnen, sollen einige Erl�auterungen zur P
anzen�okologie, also zu den Wech-

selwirkungen der P
anzen untereinander und mit ihrer Umwelt gegeben werden (nach

Baron et al.(1990), Lerch (1991), Schaefer (1992), Schubert (1984)):

Entscheidend f�ur die Verbreitung von P
anzengemeinschaften ist das Zusammen-

wirken einer Reihe sowohl innerer Faktoren, d.h.morphologischer und physiologi-

scher Eigenschaften der P
anzen wie Wuchsform oder Produktions- und Resistenz-

Eigenschaften, als auch �au�erer Faktoren - abiotischer wie W�arme- und Wasserfakto-

ren, Bodeneigenschaften oder die Land-Meer-Verteilung, sowie biotischer, die sich auf

die Existenz anderer p
anzlicher und tierischer Organismen begr�unden.

Diese Faktoren wirken unabh�angig oder gekoppelt auf die P
anze. Eine Kopplung

kann prim�arer Art sein, wie z.B. die Wirkungen von Licht und Temperatur in vieler-

lei Hinsicht eine positive Korrelation aufweisen. Sie kann jedoch auch sekund�arer Art

sein, wie z.B. Licht- und Mineralsto�-Angebot, die zwar prim�ar voneinander unabh�angig

sind, sich sekund�ar aber doch beein
ussen, wie die Herabsetzung der Photosynthese bei

ausreichender Licht- und W�armezufuhr aber mangelnder Wasserversorgung zeigt.

Die wichtigste Rolle unter den Standortbedingungen spielen zumeist die abiotischen

Faktoren. Da das in der vorliegenden Arbeit verwendete Vegetationsmodell auf der Ein-

gabe von Klimadaten beruht, soll hier in erster Linie der Ein
u� des Klimas beschrieben

werden:

Aktive Lebensvorg�ange der P
anzen k�onnen meist nur bei Temperaturen zwischen

{ 5 und +55ÆC statt�nden. Entscheidend ist die Temperaturabh�angigkeit der Photosyn-

these-Prozesse. Die f�ur die Sto�bildung ausschlaggebende Netto-Photosynthese kann je

nach P
anze Temperaturoptima mit Unterschieden von einigen 10ÆC aufweisen. Die

meisten P
anzen ben�otigen zum Wachstum Temperaturen von �uber 5ÆC.

Insbesondere der W�armebedarf einzelner P
anzen h�angt stark von ihrem jeweiligen

Entwicklungsstadium ab:
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Viele P
anzen der Jahreszeitenklimate durchlaufen in f�ur sie ung�unstigen Zeiten

Ruheperioden. Die Einleitung von Sommer- und Winterruhe h�angt von den Einstrah-

lungsbedingungen und dem Erreichen artspezi�scher Temperaturschwellenwerte ab. Die

Reaktivierung von Genen und Enzymen beim Austrieb kann au�er an die Temperatu-

ren in wechselfeuchten Gebieten auch an das Einsetzen der Niederschl�age gebunden

sein. Auch f�ur das Streckungswachstum und das Eintreten in das reproduktive Sta-

dium sind ausreichende Licht- und Temperaturbedingungen notwendig: W�ahrend sich

viele P
anzen der Hochgebirge schon bei 0ÆC weiterentwickeln k�onnen, m�ussen dazu in

den Tropen oft erst Temperaturen von 12 { 15ÆC �uberschritten werden.

Einige P
anzen ben�otigen eine kalte Periode f�ur die nachfolgende Bl�utenbildung,

man spricht von einem Vernalisationse�ekt: So brauchen Waldp
anzen gem�a�ig-

ter Breiten eine K�alteperiode mit Temperaturen von unter 5ÆC, f�ur einige Koniferen

liegt die Grenze bei { 2ÆC. Besonders hohe W�armeanspr�uche stellen die meisten P
an-

zen w�ahrend der Fruchtbildung und der Samenreife. Die Temperaturen f�ur optimale

Keimbedingungen liegen beispielsweise in den gem�a�igten Breiten bei 15 { 25ÆC, in den

Tropen und Subtropen hingegen bei 30 { 40ÆC. Weitere Faktoren k�onnen neben der

Licht- und Wasserversorgung auch der Bodenchemismus, im Boden enthaltene Gase

oder biotische Faktoren sein. F�ur den Laubfall schlie�lich sind sowohl geringe Nacht-

temperaturen als auch eine verk�urzte Tagesl�ange von Bedeutung.

Somit weisen P
anzenarealgrenzen h�au�g einige �Ahnlichkeit mit Klimalinien auf.

Besonders oft betrachtet wird dieser Zusammenhang anhand der Januar- und Juli-

Isothermen. Die polare bzw. alpine Baumgrenze l�a�t sich recht gut anhand von Tem-

peratursummen, d.h. anhand der Summen der Grade oberhalb von zum Wachstum

ben�otigten artspezi�schen Mindesttemperaturen rekonstruieren.

Der Tatsache, da� w�ahrend des Lebenszyklus einer P
anze die entscheidenden

Standortfaktoren nur selten optimal wirksam sind, versuchen die P
anzen durch Opti-

mierung der wesentlichen Entwicklungsstadien zu begegnen. Die Anpassung kann von

kurzzeitigen, reversiblen Reaktionen bis hin zu evolutiven Umbildungen reichen.

Bei der Ann�aherung an gewisse Grenzbereiche des Lebens unterliegt die P
anze

einem Stre�, sie mu� also eine M�oglichkeit �nden, lebenswichtige Prozesse ohne st�arkere

St�orung bzw. nachfolgende Sch�adigung zu stabilisieren. Werden jedoch bestimmte art-

spezi�sche Schwellenwerte �uber- oder unterschritten, so kann das bis hin zum v�olligen

Absterben der P
anze f�uhren.

Entscheidend ist in solchen Extrembereichen das Aufrechterhalten der Funktion

des Protoplasmas, also der lebenden Substanz in den Zellen der Lebewesen. Im Bereich

von Temperaturextremen kann eine P
anze je nach Typ, Altersstadium und Organ eine

gewisse Temperatur-Resistenz entwickeln:

K�alteresistenz entsteht beispielsweise durch die F�ahigkeit des Protoplasmas zur Un-

terk�uhlung aufgrund einer Erh�ohung der Konzentration osmotisch wirksamer Substan-

zen, wie etwa in den ruhenden Knospen der laubabwerfenden B�aume der gem�a�igten

Breiten, durch teilweise Entw�asserung der Zellen, was z.B. Bl�atter und Knospen vieler

Koniferen Temperaturen von bis zu { 60ÆC �uberleben l�a�t (manche Koniferen scheinen

sogar unbegrenzt k�altebest�andig zu sein), durch Gefrieren des Wassers au�erhalb der

Zellen oder auch durch Abwerfen der Bl�atter, wie bei den B�aumen der gem�a�igten

Breiten. W�ahrend die meisten tropischen Waldp
anzen schon bei Temperaturen um
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den Gefrierpunkt absterben, k�onnen die meisten immergr�unen B�aume und B�usche der

gem�a�igten Breiten durchaus Temperaturen von { 15ÆC aushalten, ehe sie ihre Bl�atter

verlieren. Bei Samen liegen die Schwellenwerte der K�alteresistenz zwischen dem Gefrier-

punkt und ca. { 200ÆC. Hitzeresistenz kann etwa durch Erh�ohung der Widerstandsf�ahig-

keit der Eiwei�k�orper gegen W�arme bis zu Temperaturen von �uber 90ÆC reichen. Au�er

Temperaturresistenzen existieren beispielsweise auch D�urre- oder Salzresistenzen.

Neben den zahlreichen anderen Faktoren sind es somit vor allem verschiedene Ele-

mente des Makroklimas wie Licht, W�arme oder Wasser, die die p
anzliche Entwick-

lung beein
ussen. Es kommt dadurch zur Ausbildung eines Bestandesklimas, das sich

innerhalb vielschichtiger P
anzenbest�ande aus den verschiedenen Mikroklimaten zu-

sammensetzt.

Diese Mikroklimate nehmen ihrerseits einen - wenngleich geringeren - Ein
u� auf

das Makroklima. Mit derartigen Wechselwirkungen zwischen Vegetation und Standort-

faktoren besch�aftigt sich der Teilbereich der Syn�okologie.
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4 Modellierung der Vegetation

4.1 Klimaklassi�kationen und Vegetationsmodelle

Ein globaler Zusammenhang zwischen Klima-und Vegetationsbereichen ist seit langem

bekannt. So wurden zahlreiche Versuche unternommen, diesen Zusammenhang zu be-

schreiben und einzelne Bereiche zu klassi�zieren. Derartige Zuordnungen bilden auch

die Grundlage f�ur verschiedene Vegetationsmodelle:

Einer der ersten Versuche einer systematischen Ordnung der Klimate wurde von

W.K�oppen (1923) unternommen. Obwohl als reine Klimaklassi�kation gedacht, stim-

men die Grenzen in etwa mit beobachteten Vegetationsgrenzen �uberein und werden mit

Hilfe p
anzenrelevanter Klimafaktoren - v.a.Monatsmitteln von Lufttemperatur und

Niederschlag - beschrieben. Diese Klassi�kation wird in modi�zierter Weise bis heute

angewandt, etwa um den von Atmosph�arenmodellen simulierten Klimawerten eine Ve-

getation zuzuordnen (Guettner und Kutzbach (1990), Lohmann et al.(1993)).

Ein 1947 ver�o�entlichtes Schema von L.R.Holdridge (siehe Prentice et al. (1992))

soll Klima und potentielle nat�urliche Vegetation miteinander korrelieren. Grundlegen-

de Faktoren sind hierbei Jahresniederschlag und Temperatur der Wachstumszeit. Auch

diese Klassi�kation wurde erst 1990 von Prentice �uberarbeitet.

Eine neuere Klassi�zierung stammt von E.O.Box aus dem Jahre 1981 (siehe Pren-

tice et al. (1992)). Da es unm�oglich sei, die Reaktion jedes einzelnen Organismus auf die

ihn umgebenden Klimabedingungen zu beschreiben, fa�te Box verschiedene P
anzenar-

ten, die in �ahnlicher Weise auf Umweltein
�usse reagieren, zu insgesamt 90P
anzenfunk-

tionstypen zusammen. Die Existenz dieser P
anzenfunktionstypen macht er abh�angig

von der Toleranz - d.h. von minimal und maximal ertr�aglichen Werten - gegen�uber ver-

schiedenen Klimavariablen, wie der Gr�o�e und Saisonalit�at von Temperatur und Nie-

derschlag oder einem Feuchteindex, der das Verh�altnis von Niederschlag zu potentieller

Evapotranspiration beschreiben soll. Eine Dominanzhierarchie bestimmt schlie�lich die

potentiell dominanten P
anzenfunktionstypen.

Obwohl diesem Schema Klimatoleranzen der Vegetation zugrunde liegen, gr�undet

es sich auf eine f�ur heutige Verh�altnisse beobachtete Korrelation zwischen Klima und

Vegetation und weniger auf die Umsetzung p
anzeninterner Mechanismen. Aus der Ver-

breitung einer Art kann man jedoch nicht auf ihre physiologischen Anspr�uche schlie-

�en. So k�onnen beispielsweise die P
anzen von den f�ur sie g�unstigeren Standorten

durch st�arkere Konkurrenten verdr�angt worden sein (Walter (1970)). Unter ge�anderten

Klimabedigungen kann sich auch dieses Konkurrenzverhalten �andern. So erscheint eine

Ber�ucksichtigung physiologischer Mechanismen bei einer Klassi�zierung notwendig, soll

diese auch auf andere als heutige Klimate sinnvoll angewandt werden.

Obgleich derartige Zusammenh�ange schon lange Zeit bekannt waren, wurden erst

1987 von Woodward Modelle auf Grundlage rein physiologischer Vorg�ange innerhalb

der P
anzen entwickelt. Klimatoleranzen werden nur dann ber�ucksichtigt, wenn sie
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physiologisch erkl�arbar sind und f�uhren zur De�nition verschiedener P
anzenfunkti-

onstypen. Diese wiederum bedingen das Auftreten einiger weniger, von Woodward de-

�nierter Biome, die nach Prentice et al. (1992) die globale Vegetationsverteilung gut

wiedergeben.

4.2 Das BIOME{Modell

Auch in der vorliegenden Arbeit soll einem globalen Klimazustand eine Vegetationsver-

teilung zugeordnet werden. Dies geschieht anhand des BIOME -Modells von Prentice

et al. (1992):

Es handelt sich um ein Vorhersagemodell f�ur die potentielle nat�urliche Vegeta-

tion, also f�ur den Zustand der Vegetation, der unter den gegebenen Umweltbedin-

gungen in dem betrachteten Gebiet vorherrschen w�urde, wenn die Vegetation sich

ohne weitere menschliche Ein
u�nahme bis zu ihrem Endzustand entwickeln k�onn-

te (Schaefer (1992)).

Das BIOME -Modell gr�undet sich einerseits auf das Modell von Box, von dem die

Idee der endlichen Zahl von P
anzenfunktionstypen entsprechend spezieller Toleranz-

werte und einer Dominanzhierarchie �ubernommen wurde, und andererseits auf das Mo-

dell von Woodward mit seinen rein physiologisch bestimmten Grenzwerten f�ur das

Auftreten von einigen wenigen P
anzenfunktionstypen bzw.Biomen. Im Gegensatz et-

wa zum Holdridge-Schema wurde also versucht, das Modell so mechanistisch wie es bei

der gegebenen geringen Informationsmenge m�oglich ist zu gestalten und die einfachen

Korrelationen fr�uherer Klimaklassi�kationen zu vermeiden.

Das BIOME -Modell ist das einfachste denkbare Vegetationsmodell: Zum einen be-

r�ucksichtigt es bei der Vorhersage der Vegetation als Klima-Eingabedaten lediglich

Temperatur-, Niederschlags- und Einstrahlungswerte als Monatsmittel; zum anderen

beschr�ankten sich Prentice et al. auf nur 14 verschiedene P
anzenfunktionstypen, da

eine genauere Unterscheidung wegen mangelnder Kenntnisse derzeit nicht gerechtfertigt

sei.

Die Anzahl der Klimavariablen wurde durch die Notwendigkeit, Werte dieser Va-

riablen aus globalen Klimadaten gen�ugend hoher Au
�osung zu bestimmen, begrenzt.

So ergaben sich die in Tabelle 2 aufgef�uhrten Gr�o�en. Toleranzwerte wurden f�ur die

einzelnen P
anzenfunktionstypen nur bei Kenntnis der dazugeh�origen physiologischen

Mechanismen angegeben. Da diese Zusammenh�ange nicht �uberall bekannt waren, weist

die Tabelle einige L�ucken auf.

Bei den Klimavariablen handelt es sich um folgende Gr�o�en:

Mitteltemperatur des k�altesten Monats:

Woodward konnte eine gute �Ubereinstimmung zwischen absolutem Temperaturmini-

mum Tmin und den kontinentalen Grenzen verschiedener P
anzenspezies in Europa

zeigen (siehe Prentice et al.(1992)). Dies bedeutet, da� unterhalb gewisser Tempera-

turen die p
anzeneigenen K�altetoleranz-Mechanismen versagen (siehe Abschnitt 3.2).

Da weltweit Werte von Tmin nicht in gen�ugend hoher Au
�osung vorhanden sind, be-
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P
anzenfunktionstyp TC TC GDD5 GDD0 TW � � D

min max min min min min max

B�aume

tropische immergr�une B�aume 15,5 0,80 1

tropische laubabwerfende B�aume 15,5 0,45 0,95 1

warmgem�a�igte immergr�une B�aume 5,0 0,65 2

gem�a�igte sommergr�une B�aume -15,0 15,5 1 200 0,65 3

k�uhlgem�a�igte Nadelb�aume -19,0 5,0 900 0,65 3

boreale immergr�une Nadelb�aume -35,0 -2,0 350 0,75 3

boreale sommergr�une B�aume 5,0 350 0,65 3

sonstiges

Hartlaubgew�achse/Sukkulenten 5,0 0,28 4

warme Steppengr�aser und -str�aucher 22 0,18 5

k�uhle Steppengr�aser und -str�aucher 500 0,33 6

kalte Steppengr�aser und -str�aucher 100 0,33 6

Gew�achse der hei�en W�uste 22 7

Gew�achse der kalten W�uste 100 8

K�altew�uste 9

Tabelle 2: Klimatoleranzwerte der im BIOME-Modell verwendeten P
anzenfunktionstypen:
Mitteltemperatur des k�altesten Monats (TC), Temperatursummen (GDDT0 ), Mitteltemperatur
des w�armsten Monats (TW ), Feuchteverf�ugbarkeit (Priestley-Taylor-KoeÆzient �) und Domi-
nanzklasse (D (niedrige Werte bedeuten gro�e Dominanz)) (nach Prentice et al.(1992)).

schr�ankt sich das Modell auf die Verwendung der mittleren Temperatur des k�altesten

Monats TC . Es wurde aus einem globalen Datensatz von ca. 2 000 Stationen die folgen-

de Regressionskurve erstellt: Tmin = 0; 006T 2

C + 1; 316TC � 21; 9 (mit T in ÆC). Bei

Kenntnis der minimal tolerierbaren Temperatur jedes einzelnen P
anzenfunktionstyps

kann so die dazugeh�orige untere tolerierbare Grenze der Mitteltemperatur des k�altesten

Monats TC(min) berechnet werden.

Der Vernalisationse�ekt (siehe Abschnitt 3.2) wird im Modell durch die obere tole-

rierbare Grenze der Mitteltemperatur des k�altesten Monats TC(max) ber�ucksichtigt.

Temperatursummen:

F�ur die Lage etwa der polaren bzw. alpinen Baumgrenze ist ein Ma� f�ur die �uber das

Jahr angesammelte W�arme entscheidend (siehe Abschnitt 3.2). Bezeichnet man mit T0

die Minimaltemperatur f�ur p
anzliches Wachstum, so ergeben sich als ein solches Ma�

die sogenannten growing degree days gem�a�:

GDDT0 =
R
(T � T0) dt (mit T > T0).

Bei den Temperaturen handelt es sich um Tageswerte, die im BIOME -Modell aus den

eingelesenen Monatsmitteln bestimmt werden m�ussen.

W�ahrend f�ur B�aume sowie Gr�aser und Str�aucher der gem�a�igten Breiten ein Schwel-

lenwert von 5ÆC gew�ahlt wurde, k�onnen die P
anzen der Tundra und der K�altew�usten
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bei geringeren Temperaturen Photosynthese betreiben, so da� man hier die Grenze bei

0ÆC annahm. Die Werte der GDDT0 f�ur die einzelnen P
anzenfunktionstypen ergaben

sich aus dem Vergleich globaler GDDT0 -Karten mit Karten der heutigen Vegetations-

verteilung nach Olson et al.(1983).

Mitteltemperatur des w�armsten Monats:

F�ur die Veri�zierung des BIOME -Modells wurden dessen Ergebnisse mit der von Ol-

son et al.(1983) ermittelten Vegetationsverteilung verglichen. Zur Vereinfachung dieses

Vergleiches wurde im Modell die Mitteltemperatur TW des w�armsten Monats als Unter-

scheidungskriterium eingef�uhrt, um so die von Olson et al. vorgenommene Unterteilung

der Steppen und W�usten nachvollziehen zu k�onnen.

Feuchteverf�ugbarkeit:

Als Ma� f�ur die Feuchteverf�ugbarkeit wird der Priestley-Taylor-KoeÆzient � verwen-

det (vergleiche Prentice et al. (1993)):

DieGleichgewichts-Evapotranspirationsrate beschreibt die Rate, mit der Mes-

sungen zufolge �uber verschiedenen Ober
�achen bei ausreichender Wasserversorgung im

Mittel �uber den Tag verdunstet wird (McNaughton (1976)). Diese Rate ist eine reine

Funktion der Nettostrahlung.

Im Modell wird die langwellige Strahlung vor allem durch den Bedeckungsgrad

und die Temperatur in zwei Metern H�ohe bestimmt. Zur Ermittlung der kurzwelligen

Strahlung werden neben dem Bedeckungsgrad und der kurzwelligen Albedo auch die

Exzentrizit�at, der Tag des Perihels sowie die Neigung der Erdachse ber�ucksichtigt (siehe

Abschnitt 1.2).

Die Gleichgewichts-Evapotranspirationsrate bezeichnet somit den Wasserbedarf.

Diesem steht die Wasserversorgung gegen�uber:

Die Feldkapazit�at beschreibt bei vegetationslosem Boden den maximalen Gehalt an

Haftwasser, also an dem Teil des Bodenwassers, der in den oberen Bodenschichten bei

freiem Wasserdurch
u� festgehalten wird. Sie ist damit ein Ma� f�ur die Wasserhalte-

kraft des Bodens.

Entscheidend f�ur das P
anzenwachstum ist, wieviel von dem im Boden vorhande-

nen Wasser die P
anze ausnutzen kann. Bei Landp
anzen wird das Wasser im Boden

festgehalten, was bedeutet, da� die P
anze eine Bodensaugkraft �uberwinden m�ussen.

Ihre eigene Wurzelsaugkraft vermag es jedoch nicht, dem Boden seine gesamte Feuchtig-

keit zu entziehen, sondern lediglich einen gewissen Anteil. Die Bodensaugspannung, bei

der die Wurzeln wegen zu geringer Wurzelsaugspannung kein Wasser mehr aufnehmen

k�onnen, bezeichnet man als Permanenten Welkepunkt.

Somit beschreibt der Wassergehalt zwischen der Feldkapazit�at und dem Gehalt

bei Erreichen des Permanenten Welkepunktes den p
anzenverf�ugbaren Anteil; diese

Di�erenz nennt man nutzbare Feldkapazit�at (Lerch (1991), Schaefer (1992)).

Die Integration der Feldkapazit�at �uber die e�ektive Wurzeltiefe f�uhrt zur totalen

Wasserkapazit�at, wie sie in das ECHAM-Modell eingeht (siehe Abschnitt 2.2). Eine ent-
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sprechende Integration der nutzbaren Feldkapazit�at f�uhrt zur totalen nutzbaren Wasser-

kapazit�at, die gegebenenfalls als globales Feld in das BIOME -Modell eingelesen werden

kann. Diese Wassermengen spiegeln somit den Ein
u� verschiedener Bodentypen wider.

Die Wasserversorgung wird im Modell als lineare Funktion der vorhandenen Boden-

wassermenge angenommen. Sie entspricht der maximalen Evapotranspirationsrate von

1mm/h von ges�attigtem Boden bei hoher Nachfrage, wenn die Bodenwassermenge den

Wert der totalen nutzbaren Wasserkapazit�at erreicht.

Die vorhandene Bodenwassermenge des jeweiligen Tages ergibt sich ihrerseits nach

Ber�ucksichtigung der Niederschl�age und der aktuellen Verdunstung des Vortages; dabei

gehen Wasermengen oberhalb der totalen nutzbaren Wasserkapazit�at als Ab
u� dem

System verloren (Um im Jahresverlauf eine m�ogliche Abh�angigkeit von der anf�angli-

chen Bodenwassermenge auszuschalten, wird diese im BIOME -Modell am ersten Tag

des ersten Jahres auf den Wert der totalen nutzbaren Wasserkapazit�at gesetzt und an-

schlie�end iteriert, bis Konvergenz eintritt, bis also die Feuchte des letzten Tages des

Jahres sich vom entsprechenden Wert des Vorjahres um weniger als einen bestimmten

Epsilon-Wert (hier 1mm) unterscheidet.).

Somit h�angt es von der Wasserversorgung ab, ob die aktuelle Evapotranspira-

tionsrate die Rate der Gleichgewichtsverdunstung erreichen kann.

Zur Ermittlung t�aglicher Verdunstungswerte wird im Falle des Bedarfs ein sinusf�ormi-

ger Tagesgang zugrunde gelegt.

Die t�aglichen Werte von aktueller und Gleichgewichts-Evapotranspiration werden

�uber das Jahr aufaddiert. Setzt man die beiden Gr�o�en ins Verh�altnis, so erh�alt man

mit dem Priestley-Taylor-KoeÆzienten � ein integrales Ma� f�ur die Feuchte, die

einer P
anze im Verlauf des Jahres zur Verf�ugung steht.

Den P
anzenfunktionstypen des BIOME -Modells werden schlie�lich -wiederum an-

hand der Karten von Olson et al.(1983) - minimal tolerierbare Werte von � zugeordnet;

einzig f�ur den tropischen Monsunwald wird auch eine entsprechende maximale Grenze

festgelegt.

Dominanzhierarchie:

Durch einen Vergleich der f�ur die einzelnen P
anzenfunktionstypen angegebenen To-

leranzwerte mit den an einem Punkt vorherrschenden klimatischen Bedingungen kann

bestimmt werden, welche Typen an jenem Punkt auftreten k�onnten. Um die Kon-

kurrenz verschiedener P
anzenfunktionstypen untereinander zu simulieren und einen

Vergleich mit anderen Karten der globalen Vegetationsverteilung -wie der von Olson et

al.(1983) - zu erleichtern, werden die dominierenden Typen anhand einer k�unstlich ein-

gef�uhrten Dominanzhierarchie ermittelt. Die dominanten P
anzenfunktionstypen wer-

den abschlie�end zur Bestimmung des vorliegenden Biomtyps zusammengefa�t (siehe

Tab. 3).

Die vom BIOME -Modell bestimmte, mit den angegebenen Klimawerten im Gleich-

gewicht stehende Vegetationsverteilung kann zur Veranschaulichung in Form von glo-
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Biom P
anzenfunktionstypen

1 tropischer Regenwald tropische immergr�une B�aume

2 tropischer Monsunwald tropische immergr�une B�aume

tropische laubabwerfende B�aume

3 tropischer Trockenwald/Savanne tropische laubabwerfende B�aume

4 warmtemperierter immergr�uner Wald warmgem�a�igte immergr�une B�aume

5 warmgem�a�igter sommergr�uner Wald gem�a�igte sommergr�une B�aume

k�uhlgem�a�igte Nadelb�aume

boreale sommergr�une B�aume

6 k�uhlgem�a�igter Mischwald gem�a�igte sommergr�une B�aume

k�uhlgem�a�igte Nadelb�aume

boreale immergr�une Nadelb�aume

boreale sommergr�une B�aume

7 k�uhlgem�a�igter Nadelwald k�uhlgem�a�igte Nadelb�aume

boreale immergr�une Nadelb�aume

boreale sommergr�une B�aume

8 Taiga boreale immergr�une Nadelb�aume

boreale sommergr�une B�aume

9 kaltgem�a�igter Mischwald k�uhlgem�a�igte Nadelb�aume

boreale sommergr�une B�aume

10 Waldtundra boreale sommergr�une B�aume

11 xerophytischer Busch Hartlaubgew�achse/Sukkulenten

12 Trockensteppe warme Steppengr�aser und -str�aucher

13 Wiesen-/Waldsteppe k�uhle Steppengr�aser und -str�aucher

kalte Steppengr�aser und -str�aucher

14 Tundra kalte Steppengr�aser und -str�aucher

15 hei�e W�uste Gew�achse der hei�en W�uste

16 kalt-aride Halbw�uste Gew�achse der kalten W�uste

17 polare K�altew�uste K�altew�uste

Tabelle 3: Zuordnung der P
anzenfunktionstypen zu den im BIOME-Modell verwendeten

Biomen (nach Prentice et al.(1992)).

balen Biomkarten dargestellt werden.

Das BIOME -Modell ist als statisches Modell nicht in der Lage, den zeitlichen Ab-

lauf der aus einer Klimaver�anderung resultierenden Verschiebung der Vegetationszonen

zu beschreiben. Daher mu� f�ur eine sinnvolle Anwendung des Modells vorausgesetzt

werden, da� die tats�achliche Vegetation gen�ugend Zeit hatte, sich auf die ver�anderten

klimatischen Bedingungen einzustellen, wie dies etwa f�ur das LGM allgemein angenom-

men wird.
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5 Kopplung der Modelle

Vegetationsmodelle k�onnen die mit den angegebenen Klimawerten -welche beispiels-

weise aus Atmosph�arenmodellen stammen - im Gleichgewicht stehende Vegetations-

verteilung bestimmen (siehe auch Claussen (1996a)). Auf diese Weise wird versucht,

den Ein
u� des Klimas auf die Vegetation zu simulieren. Umgekehrt nimmt auch die

Vegetation Ein
u� auf das gro�r�aumige Klima. Um auch diesen Zusammenhang bei

Simulationen zu erfassen, erscheint es sinnvoll, Atmosph�aren- und Vegetationsmodelle

miteinander zu koppeln, wie dies auch in der vorliegenden Arbeit getan wurde.

Das Prinzip soll anhand der Kopplung der in dieser Arbeit verwendeten Modelle

- des ECHAM3-T42-Atmosph�arenmodells und des BIOME -Modells - verdeutlicht wer-

den (siehe Abb. 5).

ITERATION

ECHAM

! Klima (1+5 Jahre)

BIOME

! globale Vegetation

Zuordnung von:

- Hintergrundalbedo,

- Blatt
�achenindex,

- Vegetationsindex,

- Waldindex,

- Vegetations-Rauhigkeitsl�ange

(nach Tab. 4)

Monatsmittel von:

- 2m-Temperatur,

- Gesamtniederschlag,

- Bedeckungsgrad

(�uber 5 Jahre)

?

�

6

-

Abbildung 5: Schema der Kopplung von ECHAM- und BIOME-Modell.

Als Eingabedaten f�ur das BIOME -Modell werden die vom ECHAM-Modell simu-

lierten Monatsmittelwerte der Temperatur in zwei Metern H�ohe, der Summe aus gro�-

skaligem und konvektivem Niederschlag und des Bedeckungsgrades als Ma� f�ur die

Sonneneinstrahlung verwendet. Dar�uberhinaus besteht die M�oglichkeit, ein Feld der

totalen nutzbaren Wasserkapazit�at in das BIOME -Modell einzulesen (siehe Abschnitt

4.2). F�ur Simulationen anderer als heutiger Klimate m�ussen die Land-Meer-Verteilung

und die orbitalen Parameter den jeweiligen Bedingungen angepa�t werden.

Die hei�e W�uste (siehe Tab. 3) wird in eine Trocken- bzw.Halbw�uste sowie eine

Sandw�uste unterteilt und somit ein 18. Biom eingef�uhrt: Claussen (1996b) machte deut-

lich, da� zwar der Durchschnittswert der W�ustenalbedo bei 28% liegt, da� jedoch etwa

bei einer sehr feinen Sandw�uste oder extrem trockenen Bedingungen auch Werte von
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�uber 40% erreicht werden k�onnen. Da dieser Unterschied Ein
u� auf das von ihm mit

dem ECHAM-Modell simulierte Klima hatte, wird nun �uberall dort, wo etwa die Satelli-

tendaten nach ERBE (Earth Radiation Budget Experiment; siehe Claussen et al.(1994))

eine Albedo von �uber 30% angeben, anstelle der Trocken- bzw.Halbw�uste die hellere

Sandw�uste angenommen; diese weist praktisch keine Anzeichen von Vegetation auf.

Diese Unterteilung ergibt sich somit nicht aus den klimatischen Gegebenheiten, son-

dern allein aus der heutigen Bodenbescha�enheit. Bei Simulationen anderer als heutiger

Klimate setzt man also voraus, da� diese Bodenbescha�enheit unver�andert bleibt.

Mit dem derart modi�zierten BIOME -Modell wird die zum Klima im Gleichgewicht

stehende Biomverteilung bestimmt.

In das ECHAM-Modell geht die Vegetation �uber verschiedene Ober
�achenparame-

ter ein (siehe Abschnitt 2.2). Diese Parameter k�onnen im ungekoppelten Modell nicht

an eine ver�anderte Vegetationsverteilung angepa�t werden. Um die Kopplung zu ver-

vollst�andigen, werden zun�achst den einzelnen Biomen entsprechend Claussen (1996b)

die Werte f�ur die Hintergrundalbedo �V , den Blatt
�achenindex LAI, den Vegetati-

onsindex CV , den Waldindex CF sowie f�ur die Rauhigkeitsl�ange der Vegetation z0veg

zugeordnet (siehe Tab. 4).

Biom �V LAI CV CF z0veg

1 tropischer Regenwald 0,15 9,30 0,98 0,98 2,000

2 tropischer Monsunwald 0,15 6,00 0,91 0,82 2,000

3 tropischer Trockenwald/Savanne 0,15 3,59 0,76 0,58 0,360

4 warmtemperierter immergr�uner Wald 0,15 7,62 0,95 0,79 0,716

5 warmgem�a�igter sommergr�uner Wald 0,16 5,20 0,88 0,65 1,000

6 k�uhlgem�a�igter Mischwald 0,15 3,80 0,78 0,54 1,000

7 k�uhlgem�a�igter Nadelwald 0,15 9,20 0,97 0,97 1,000

8 Taiga 0,15 4,80 0,85 0,77 0,634

9 kaltgem�a�igter Mischwald 0,15 3,80 0,78 0,54 1,000

10 Waldtundra 0,15 4,80 0,85 0,77 0,634

11 xerophytischer Busch 0,18 4,33 0,82 0,19 0,111

12 Trockensteppe 0,20 1,50 0,45 0,00 0,100

13 Wiesen-/Waldsteppe 0,19 1,98 0,55 0,00 0,055

14 Tundra 0,17 2,24 0,59 0,06 0,033

15 Trocken-/Halbw�uste 0,20 0,45 0,16 0,00 0,004

16 kalt-aride Halbw�uste 0,20 0,50 0,18 0,00 0,005

17 polare K�altew�uste 0,17 0,00 0,00 0,00 0,001

18 Sandw�uste 0,35 0,00 0,00 0,00 0,004

Tabelle 4: Zuordnung der im ECHAM-Modell verwendeten Ober
�achenparameter zu den im

BIOME-Modell angegebenen Biomen: Hintergrundalbedo (�V ), Blatt
�achenindex (LAI), Ve-

getationsindex (CV ), Waldindex (CF ) und Rauhigkeitsl�ange der Vegetation (z0veg [m]) (nach

Claussen (1996b)).

Anhand dieser Ober
�achenparameter erscheint folgende Unterteilung der Biome

(�ahnlich Abschnitt 3.2) naheliegend:



35

� Waldbiome (Biome 1{10) haben eine geringe Hintergrundalbedo von maximal

16%, hohe Vegetationsdaten und eine - bis auf tropischen Trockenwald bzw. Sa-

vanne - hohe Rauhigkeitsl�ange der Vegetation von �uber 63,4 cm ;

� Wiesenbiome (Biome 11{14) besitzen im Vergleich zu denWaldbiomen eine h�ohere

Albedo von bis zu 20% bei deutlich geringeren Vegetationsdaten; auch wenn der

xerophytische Busch (Biom 11) von seinem Blatt
�achen- bzw.Vegetationsindex

her eher zu den Waldbiomen pa�t, wird er aufgrund seiner Hintergrundalbedo

hier zu den Wiesenbiomen gez�ahlt;

� dunkle W�ustenbiome (Biome 15{17) �ahneln in ihrer Albedo in etwa den Wiesen-

biomen, haben jedoch extrem niedrige Vegetationsdaten;

� helle W�uste (Biom 18) hat mit 35% eine au�ergew�ohnlich hohe Albedo und zeigt

nahezu keine Vegetation mehr.

Die Hintergrundalbedo der polaren K�altew�uste kann auf einen Wert von nur 17%

gesetzt werden, da das ECHAM-Modell sie bei Eisbedeckung automatisch anpa�t und

die Gr�o�e bei Schneeh�ohen von �uber 0,01m ohnehin unwichtig wird. Der Minimalwert

der Hintergrundalbedo von 15% entspricht dem Minimalwert im ECHAM-Modell (siehe

Abschnitt 2.2). Eine Unterscheidung der verschiedenenWaldbiome anhand ihrer Albedo

ist somit nicht m�oglich.

W�ahrend diese Parameter im reinen ECHAM-Modell an jedem Landpunkt f�ur alle

Zeiten konstant auf die heutigen Werte gesetzt wurden - der Blatt
�achenindex wurde

sogar global konstant auf 4m2/m2 gehalten -, werden sie bei der Kopplung entsprechend

der zugrundeliegenden Biomverteilung in das Atmosph�arenmodell eingelesen.

Nachdem sich das Klima dort auf die ge�anderten Verh�altnisse eingestellt hat, pen-

delt es sich in der Regel auf ein Gleichgewicht ein. Das BIOME -Modell berechnet in der

beschriebenen Weise wiederum die zu diesem Klima im Gleichgewicht stehende Vege-

tationsverteilung, mit deren Ober
�achenparametern erneut das Klimamodell betrieben

wird. Jeder einzelne Umlauf dieses asynchron gekoppelten Modells wird im Folgenden

als eine Iteration bezeichnet.

Nach Claussen (1994) emp�ehlt es sich, aufgrund des Einschwingvorganges das er-

ste Jahr einer jeden Klimasimulation au�er acht zu lassen und ein Mittel der darau�ol-

genden f�unf Jahre als neue Eingabedaten f�ur das BIOME -Modell zu benutzen. Seine

Studien f�ur heutiges Klima zeigten, da� dies ein ausreichender Zeitraum ist, um in-

teranuelle Schwankungen, wie sie insbesondere bei der Temperatur des k�altesten und

des w�armsten Monats auftreten, weitgehend auszuschlie�en, da� aber eine noch l�angere

Mittelung keine nennenswerten Vorteile mit sich bringt, den Rechenaufwand also nur

unn�otig erh�oht. Nach mehreren Iterationen erreicht das gekoppelte Modell im allgemei-

nen einen Zustand, in dem Klima und Vegetation miteinander im Gleichgewicht stehen.

Hier soll das bedeuten, da� sich �uber einen bestimmten Zeitraum hinweg kein Trend

in der Entwicklung der globalen Biom
�achen feststellen l�a�t (siehe Abschnitt A.2). Aus

den Klimamitteln von jeweils f�unf Jahren jeder einzelnen Iteration k�onnen Biomkarten

erstellt werden, ebenso wie aus einem Klimamittel �uber alle trendfreien Iterationen,

was die Gleichgewichts-Biomverteilung der gesamten Simulation wiedergeben w�urde.
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Teil II

Die Experimente

6 Durchf�uhrung der Experimente

6.1 Das gekoppelte ECHAM{BIOME{Modell

Ein Ziel der vorliegenden Arbeit ist eine verbesserte Simulation der Klima- und Vege-

tationsverh�altnisse des LGM. Fr�uhere Erfahrungen sollen dabei helfen:

Im Rahmen von PMIP (siehe Abschnitt 2.3) wurde mit dem ECHAM3-T42-Modell

unter anderem eine Simulation des Klimas im holoz�anen Optimum(6 000 J.v.h.) durch-

gef�uhrt. Die nach dem BIOME -Modell (siehe Abschnitt 4.2) zu den simulierten Bedin-

gungen im Gleichgewicht stehende Vegetationsverteilung wich in manchen Regionen

von den geologischen Rekonstruktionen ab.

Gayler (1995) konnte zeigen, da� das gekoppelte ECHAM-BIOME -Modell (siehe

Kap. 5) in der Lage ist, Klima und Vegetation jener Zeit realistischer zu simulieren als

das reine Atmosph�arenmodell. Es stellte sich insbesondere eine auch von den Geologen

beschriebene bewachsene Westsahara ein. Die unzureichenden Ergebnisse der PMIP-

Simulation wurden auf eine Wechselwirkung zwischen Atmosph�are und Biosph�are zu-

r�uckgef�uhrt, die vom ECHAM-Modell allein nicht erfa�t werden konnte.

Betrachtet man die zum 10-Jahres-Mittel der PMIP-Simulation des LGM (diese

wird im Folgenden PLGM genannt) im Gleichgewicht stehende Vegetationsvertei-

lung, so erkennt man ebenfalls einige Unterschiede zu den geologischen Rekonstruk-

tionen (vergleiche auch Abb. 18 und Abb. 6):

So beschreiben die Geologen in Europa s�udlich des Eisschildes einen Tundreng�urtel,

der von einer Steppenlandschaft abl�ost wird; allenfalls im �au�ersten Nordosten oder

S�udwesten k�onnte Wald auftreten (Crowley (1995), Frenzel (1992), Grichuk (1992), Ve-

lichko und Isayeva (1992)). Die Gleichgewichts-Vegetationsverteilung nach PLGM zeigt

hingegen bei nur vereinzelten Tundren
ecken einen nahezu durchg�angigen Waldg�urtel,

der nach S�uden hin in Steppe �ubergeht.

Im sibirischen Raum geben Crowley (1995) und Velichko und Isayeva (1992) einen

Tundreng�urtel an, der sich nach S�uden bis auf eine Breite von etwa 45ÆN erstreckt und

dort direkt an eine W�uste bzw.Halbw�uste grenzt. Nach den Ergebnissen der Modellsi-

mulation liegt die S�udgrenze der Tundra etwa 600 km n�ordlicher als von den Geologen

beschrieben. Ferner �ndet man Wald im �Ubergangsbereich von der Tundra zur kalt-

ariden Halbw�uste.

Wie kommt es zu diesen Abweichungen ?

Dem Atmosph�arenmodell lagen f�ur PLGM au�erhalb der Gletscher die heutigen Werte

f�ur Vegetation und Albedo zugrunde (siehe Tab. 1). Diese haben m�oglicherweise einen

unmittelbaren, wenig realistischen Ein
u� auf das simulierte Klima genommen.
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Abbildung 6: Rekonstruktion der globalen Vegetationsverteilung w�ahrend des LGM(nach

Crowley (1995)).

Damit k�onnten die unzureichenden Ergebnisse von PLGM auf eine positive R�uck-

kopplung zwischen Vegetation, Schnee und Albedo zur�uckzuf�uhren sein (siehe Bonan et

al.(1992), Chalita and LeTreut (1994), Foley et al.(1994)), die das reine Atmosph�aren-

modell nicht erfassen w�urde. Nach den positiven Erfahrungen von Gayler (1995) f�ur das

holoz�ane Optimum bestand daher die Ho�nung, auch diese Wechselwirkung zwischen

Atmosph�are und Biosph�are durch die Kopplung von ECHAM-und BIOME -Modell

ber�ucksichtigen zu k�onnen und auf diese Weise auch f�ur das LGM realistischere Ergeb-

nisse zu erzielen.

So wurde im Rahmen der vorliegenden Arbeit eine Simulation mit dem gekoppelten

ECHAM-BIOME -Modell f�ur das LGM durchgef�uhrt.

Diese wird im Folgenden CONTROL genannt.

Um die Rechenzeit zu sparen, die das Atmosph�arenmodell ben�otigt, um sich auf

andere als heutige Bedingungen einzustellen, kn�upfte CONTROL an die 15 Jahre um-

fassende Simulation PLGM an. Die Anfangswerte der Ober
�achenparameter f�ur CON-

TROL ergaben sich aus der aus dem Klimamittel �uber die letzten zehn Jahre von

PLGM resultierenden Biomverteilung (siehe Abschnitt 2.3).
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Es stellte sich nach sechs Iterationen ein Gleichgewicht ein, was bedeuten soll, da�

in diesem Fall die letzten f�unf Iterationen keine Trends in der Entwicklung der globalen

Biom
�achen zeigten (siehe Abschnitt A.2). Auch die globalen � (siehe Abschnitt A.1)

bei einem Vergleich der Biomverteilungen aufeinanderfolgender Iterationen sowie bei

einem Vergleich einzelner Iterationen mit der Gleichgewichtsverteilung nach PLGM

wiesen innerhalb dieses Zeitraumes keine Trends auf. Von s�amtlichen, f�ur diese Arbeit

betrachteten Klimagr�o�en zeigten in CONTROL lediglich die Schneeschmelze und die

Bodenfeuchte einen zu 95% signi�kanten globalen Trend.

Aus den Klimamitteln der jeweils f�unf letzten Jahre der einzelnen Iterationen wur-

den Biomkarten erstellt, ebenso wie aus einem Klimamittel �uber alle trendfreien Itera-

tionen, was die Gleichgewichts-Biomverteilung der gesamten Simulation wiedergibt.

Damit auch die Ergebnisse von PLGM einer statistischen Auswertung unterzogen

werden konnten, wurde der als Gleichgewichtszustand de�nierte Zeitraum der letzten

zehn Jahre der Simulation (siehe Abschnitt 2.3) in eine Iteration von vier und zwei wei-

tere von je zwei Jahren Dauer unterteilt. Dabei zeigte sich ein zu 95% signi�kanter Trend

in der Entwicklung der globalen Fl�ache des tropischen Trockenwaldes bzw. der Savanne.

Die globale Entwicklung s�amtlicher, f�ur diese Arbeit betrachteten Klimagr�o�en zeigte

sich ausnahmslos trendfrei.

Um zu beurteilen, welche Ver�anderungen eine st�arkere Einbeziehung der Vegetation

imModell mit sich bringt, werden neben verschiedenen Klimagr�o�en die Gleichgewichts-

Vegetationsverteilung nach PLGM(siehe Abb. 18) und nach CONTROL(siehe Abb. 19)

sowohl untereinander als auch mit den geologischen Befunden (siehe Abb. 6) verglichen.

Di�erenzen zu den Angaben der Geologen k�onnen ihre Ursachen sowohl in Schw�achen

der Modelle, als auch in unzul�anglichen Randbedingungen haben. Zus�atzlich wird die

Aussagekraft durch Faktoren wie die Uneinheitlichkeit oder die geringe Anzahl der geo-

logischen Befunde (vergleiche Abb. 7) beschr�ankt.

Abbildung 7: Verteilung der Datenpunkte zur Rekonstruktion der eiszeitlichen Vegeta-

tion (nach Crowley (1995)).

Die Ergebnisse der Beobachtungen werden in Kapitel 7 diskutiert.
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6.2 Sensitivit�atsstudien

Es stellt sich die Frage, wie stabil das vom ECHAM-BIOME -Modell in CONTROL

erlangte Gleichgewicht ist. Wie reagiert das gekoppelte System beispielsweise auf eine

drastische �Anderung der anf�anglichen Vegetationsverteilung ?

Solche Sensitivit�atsstudien wurden erstmals von Claussen (1994) f�ur heutiges Kli-

ma mit dem ECHAM3-T21-Modell durchgef�uhrt: Ein erstes Experiment wurde unter

realistischen Anfangsbedingungen gestartet. In einem zweiten Experiment ersetzte er

bei den damaligen 17Biomen (siehe Kap. 5) zu Beginn der ersten Iteration hei�e W�uste

durch tropischen Regenwald und umgekehrt tropischen Regenwald, tropischen Monsun-

wald und tropischen Trockenwald bzw. Savanne durch hei�e W�uste, w�ahrend die rest-

liche Vegetation beibehalten wurde;
"
ersetzen\ bedeutet dabei, da� die entsprechenden

Ober
�achenparameter zu Beginn der ersten Iteration in das Klimamodell eingelesen

wurden.

Nach einigen Iterationen stellte sich in diesem Anomalielauf ein gegen�uber dem er-

sten Experiment ver�andertes Gleichgewicht ein: Unterschiede in der Vegetation zeigten

sich insbesondere im Gebiet der s�udwestlichen Sahara, wo jetzt tropischer Trocken-

wald bzw. Savanne und xerophytischer Busch bis etwa 600 km weiter n�ordlich erschie-

nen. Das Gleichgewicht des gekoppelten ECHAM-BIOME -Modells h�angt also von

der anf�anglichen Biomverteilung ab. Erneute Rechnungen von Claussen (1996b) mit

18Biomen - wobei diesmal durch die Trocken- bzw.Halbw�uste ersetzt wurde - best�atig-

ten die M�oglichkeit eines zweiten Gleichgewichtszustandes des gekoppelten Modells

unter heutigen Bedingungen.

�Ahnliche Studien wurden von Gayler (1995) mit dem ECHAM3-T42-Modell bei

18 Biomen f�ur das holoz�ane Optimum vorgenommen: Au�er einer unter realistischen

Anfangsbedingungen gestarteten Simulation ersetzte sie in einem zweiten Experiment

zu Beginn der ersten Iteration alle W�ustengebiete durch tropischen Regenwald, in ei-

nem dritten Experiment durch Steppe. Dabei liefen alle drei Experimente nach wenigen

Iterationen auf ein und denselben Gleichgewichtszustand mit einer - auch aus geologi-

schen Funden rekonstruierten - bewachsenen westlichen Sahara hinaus.

Im holoz�anen Optimum waren die klimatischen Bedingungen den heutigen sehr

�ahnlich, wogegen sich die Erdbahnparameter deutlich unterschieden. So ergab sich die

Vermutung, da� die orbitalen Parameter f�ur die unterschiedliche Anzahl von Gleichge-

wichtszust�anden des ECHAM-BIOME -Modells von Bedeutung sein k�onnten.

Im LGM waren die Rand- und Klimabedingungen deutlich anders als heute, w�ahrend

sich die orbitalen Parameter nur geringf�ugig unterschieden (siehe Abschnitte 2.3/1.2).

W�aren f�ur jene Zeit wiederum verschiedene Gleichgewichtszust�ande m�oglich, w�urde

dies die Vermutung einer Ein
u�nahme der Erdbahnparameter untermauern; andere

Faktoren sollten dabei jedoch nicht au�er acht gelassen werden.

Zur Untersuchung der Abh�angigkeit der Ergebnisse des gekoppelten ECHAM -

BIOME -Modells von der initialen Vegetationsverteilung unter den Bedingungen des
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LGM wurden in der vorliegenden Arbeit vier weitere, als Anomaliel�aufe bezeichnete

Simulationen des LGM durchgef�uhrt. Grundlage ist die in Kapitel 5 vorgenommene

Unterteilung der Biome in vier Gruppen. So wurden die Anomaliel�aufe mit den folgen-

den Ober
�achenparametern initiiert (vergleiche Tab. 4):

� WALD :

um besonders extreme Anfangsbedingungen zu w�ahlen, wurden zu Beginn

der Simulation an s�amtlichen Landpunkten die Ober
�achenparameter des

tropischen Regenwaldes zugrunde gelegt;

� WIESE :

zu Beginn der Simulation wurden an s�amtlichen Landpunkten die Mittel-

werte der einzelnen Ober
�achenparameter �uber alle Wiesenbiome zugrunde

gelegt;

� DUNKEL :

zu Beginn der Simulation wurden an s�amtlichen Landpunkten die Ober-


�achenparameter der Trocken- bzw.Halbw�uste zugrunde gelegt;

� HELL :

zu Beginn der Simulation wurden an s�amtlichen Landpunkten die Ober-


�achenparameter der Sandw�uste zugrunde gelegt;

Mit der Wahl dieser extrem unterschiedlichen Anfangsbedingungen wurde eine Aus-

sage zur m�oglichen Anzahl von Gleichgewichtszust�anden des ECHAM-BIOME -Modells

erwartet.

Wie schon bei CONTROL wurde an die 15 Jahre umfassende Simulation PLGM

angekn�upft.

Nach deren Gleichgewichts-Vegetationsverteilung waren 31,94% der gesamten Land-

ober
�ache au�erhalb der Gletscher mit Waldbiomen belegt, 30,82% mit Wiesenbiomen

und 29,94% mit Biomen der dunklen W�uste, aber nur 7,30% mit heller W�uste. Die

globale Ersetzung der Vegetation durch helle W�uste zu Beginn der Simulation HELL

bedeutet also nicht nur von der ungew�ohnlich hohen Albedo, sondern auch von der

Gr�o�e der ersetzten Fl�ache her den massivsten Eingri�.

Die Simulationen wurden fortgef�uhrt bis sich ein Gleichgewicht einstellte (siehe Ab-

schnitt 6.1). Dies erforderte bei WALD und WIESE sieben, bei DUNKEL und HELL

sechs Iterationen, wobei jeweils die letzten vier Iterationen keine Trends in der Entwick-

lung der globalen Biom
�achen zeigten. Ebensowenig konnten innerhalb dieses Zeitrau-

mes Trends f�ur die globalen � bei einem Vergleich der Biomverteilungen aufeinander-

folgender Iterationen sowie bei einem Vergleich einzelner Iterationen mit der Gleichge-

wichtsverteilung nach PLGM beobachtet werden. Auch die globale Entwicklung s�amt-

licher, f�ur diese Arbeit betrachteten Klimagr�o�en zeigte sich fast ausnahmslos trendfrei.
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Neben den Biomkarten einzelner Iterationen wurde zu dem Klimamittel �uber den

trendfreien Zeitraum die Gleichgewichts-Vegetationsverteilung des jeweiligen Anomalie-

laufes bestimmt. Der Vergleich dieser Biomkarten sowohl untereinander (siehe Abb. 27 -

30) als auch mit CONTROL (siehe Abb. 19) und PLGM(siehe Abb. 18) deutet auf die

Existenz unterschiedlicher Gleichgewichtszust�ande hin; eine Betrachtung der klimati-

schen Bedingungen gibt eine Vorstellung von den Ursachen.

Eine ausf�uhrliche Diskussion der Beobachtungen wird in Kapitel 8 vorgenommen.
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7 Ergebnisse des gekoppelten ECHAM{BIOME{Modells

In diesem Kapitel sollen Gleichgewichts-Klima und -Vegetationsverteilung der ungekop-

pelten PMIP-Simulation des LGM (PLGM) und der LGM-Simulation des gekoppelten

ECHAM-BIOME -Modells (CONTROL) sowohl untereinander als auch mit den geo-

logischen Rekonstruktionen verglichen werden (siehe Abschnitt 6.1).

Bei den angegebenen Zahlenwerten verschiedener Klimagr�o�en bzw.Biom
�achen

handelt es sich um Mittelwerte �uber den jeweiligen trendfreien Zeitraum.

Die Angaben heutiger Modell-Werte beziehen sich auf die PMIP-Simulation des

heutigen Klimas (siehe Abschnitt 2.3); diese wird im FolgendenHEUTE genannt. Zah-

lenwerte hierzu beschreiben Mittelwerte �uber die 50 Jahre der Simulation.

7.1 Globale Betrachtungen

Zun�achst sollen einige gro�r�aumige Strukturen beschrieben werden, um einen Eindruck

von den globalen Verh�altnissen zu vermitteln:

Crowley und North (1990) sch�atzen die Temperaturen im LGM auf 3,5 - 4ÆC unter

heutigen Werten. �Ahnlich zeigt PLGM im globalen Jahresmittel in der Temperatur in

zwei Metern H�ohe eine Abk�uhlung um 4,1ÆC. Entsprechend der geologischen Angaben

ergibt sich die gr�o�te Abk�uhlung �uber den Eismassen der Nordhemisph�are und �uber

der Antarktis (siehe Abb. 8/9).

CONTROL bestimmt im Jahresmittel global um 0,4ÆC niedrigere Temperaturen als

PLGM. Verursacher sind o�enbar die Vegetationsverh�altnisse des ostsibirischen Rau-

mes, welche im n�achsten Abschnitt n�aher betrachtet werden.

Die trockenen Bedingungen (siehe z.B. Crowley und North (1990)) zeigen sich in

beiden Simulationen in einer globalen Abnahme der Niederschl�age um etwa 8%, wobei

die Unterschiede �uber gletscherfreiem Land bei durchschnittlich 40% liegen (siehe etwa

Abb. 10/11).

Zwei Erscheinungen sind besonders markant:

Die ausgepr�agten K�altehochs �uber den Eisschilden der Nordhemisph�are (siehe Abb. 12/

13) f�uhren �uber eine Ausdehnung des See-Eises in den beiden LGM-Simulationen nur

bedingt zu der von den Geologen angegebenen �aquatorw�artigen Verlagerung der Zug-

bahnen der Tiefdruckgebiete. In der S�udhemisph�are zeigt sich hingegen insbesondere im

Sommer eine polw�artige Verlagerung der Drucksysteme; Harrison und Dodson (1993)

bemerken, da� das dortige See-Eis die Str�omung nicht so nachhaltig behindern kann

wie das Festlandeis der Nordhemisph�are.

Die Absenkung des Meeresspiegels allein hat eine Erh�ohung des mittleren Druckes

auf Meeresniveau um etwa 10 hPa zur Folge. Diese sind bereits ber�ucksichtigt, wenn wir

zuk�unftig von einem h�oheren Druck als heute sprechen. Aufgrund verst�arkter meridio-

naler Temperaturgradienten beobachte man eine Zunahme der Windgeschwindigkeiten

um 20 - 50% (Crowley und North (1990)). Dies macht sich im Wind in zehn Metern

H�ohe der beiden Simulationen durchschnittlich mit knapp 5% bemerkbar, wobei sich
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Abbildung 8: Di�erenz PLGM-HEUTE der Temperaturen in 2m H�ohe [ÆC] zwischen den

ungekoppelten PMIP-Simulationen des LGM und des heutigen Klimas (Mittel �uber die Monate

Juni, Juli, August des jeweiligen Gleichgewichtszeitraumes (JJA)).

Abbildung 9: Wie Abbildung 8, nur Mittel �uber die Monate Dezember, Januar, Februar des

jeweiligen Gleichgewichtszeitraumes (DJF).
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Abbildung 10: Di�erenz PLGM-HEUTE des Gesamtniederschlages [mm/mon] zwischen den

ungekoppelten PMIP-Simulationen des LGM und des heutigen Klimas (JJA).

Abbildung 11: Wie Abbildung 10, nur DJF.
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Abbildung 12: Di�erenz PLGM-HEUTE des mittleren Druckes auf Meeresh�ohe [hPa] zwi-

schen den ungekoppelten PMIP-Simulationen des LGM und des heutigen Klimas (JJA).

Abbildung 13: Wie Abbildung 12, nur DJF.



46 7 ERGEBNISSE DES GEKOPPELTEN ECHAM{BIOME{MODELLS

starke regionale Unterschiede ergeben.

Bei den Geologen besteht Uneinigkeit �uber das Ausma� der Vergletscherung Eu-

rasiens: W�ahrend einige Autoren (Grichuk (1992), Velichko und Isayeva (1992)) eine

Ausdehnung des Eurasischen Schildes bis auf etwa 70ÆO annehmen, �ndet man bei

anderen eine Erstreckung bis auf etwa 110ÆO(Frenzel (1992)) und noch einen weite-

ren Eisschild westlich der Beringstra�e (Crowley (1995)), wie das auch von CLIMAP

unterst�utzt wird.

In s�amtlichen LGM-Simulationen der vorliegenden Arbeit werden diese beiden Schil-

de durch eine polare K�altew�uste ohne jeden P
anzenbewuchs verbunden, w�ahrend die

Geologen hier Tundra bei vereinzelten Gebirsgletschern angeben. Die Datendichte f�ur

die geologischen Rekonstruktionen ist in diesem Gebiet im allgemeinen sehr gering und

Befunde sind zumeist auf k�ustennahe Gebiete beschr�ankt (vergleiche etwa Abb. 7), was

eine Rekonstruktion verf�alschen k�onnte. Auch w�are es denkbar, da� eine ungen�ugen-

de Datierung der Befunde die Verh�altnisse vorhergehender w�armerer Episoden (siehe

Dawson (1992)) widerspiegelt.

Ein zweiter wesentlicher Faktor sind die Meeresober
�achentemperaturen, wie sie

von CLIMAP (siehe Abschnitt 2.3) f�ur das LGM vorgegeben wurden: Insbesondere im

Sommer �ndet man in Teilen des Nordpazi�ks um bis zu 6ÆC h�ohere Werte als heu-

te (vergleiche Abb. 14 und 15); zudem wird f�ur das LGM ein ausgepr�agter Tempera-

turgradient in Richtung des asiatischen Festlandes angegeben. Verst�arkte Baroklinit�at

f�uhrt in allen LGM-Simulationen zur Ausbildung von Tiefdruckwirbeln im Nordwest-

pazi�k.

Dies hat einigen Ein
u� auf die benachbarten Monsunzirkulationen.W�ahrend Crow-

ley und North (1990) im LGM von einer Zunahme der Windst�arke in den nordpazi�-

schen Passaten um etwa 30% sprechen, beobachtet man in den Simulationen, da� die

Tiefdruckwirbel die Konvergenz der Passatstr�omungen weitgehend au
�osen.

Hinzu kommt die Fernwirkung dieser Verh�altnisse: Heute be�ndet sich nach den

Ergebnissen der PMIP-Simulation das sommerliche Hauptkonvektionsgebiet der Erde

im s�udostasiatischen Raum(siehe Abb. 16). Im LGM liegen die SSTs in weiten Berei-

chen des n�ordlichen Indik um bis zu 5ÆC unter heutigen Werten (vergleiche Abb. 14 und

15), w�ahrend im Nordwestpazi�k die angesprochenen warmen Bedingungen herrschen.

Die Str�omung der dortigen Tiefdruckgebiete f�uhrt mit einer verst�arkten Str�omung aus

dem Golf von Bengalen und dem S�udostmonsun der S�udhemisph�are zu einer erh�ohten

Str�omungskonvergenz.

O�enbar hat all dies in den LGM-Simulationen eine Verschiebung des Hauptkonvek-

tionsgebietes �uber den Nordwestpazi�k bei gleichzeitiger Intensivierung zur Folge (siehe

Abb. 17). Dies erkl�art auch die Niederschlagsverteilung in Abbildung 10. So kommt es zu

einer Ostw�artsverlagerung des globalen Geschwindigkeitspotentialfeldes, was auch die

entsprechenden Karten f�ur 850 hPa wiedergeben. �Ahnlich gut lassen sich auch die win-

terlichen Verh�altnisse anhand von SSTs und von Str�omungskonvergenzen erkl�aren (hier

nicht gezeigt).

Unrealistische Verh�altnisse �ndet man in den beiden Modellsimulationen an den

Landpunkten, die aufgrund der Absenkung des Meeresspiegels im LGM neu hinzuge-
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Abbildung 14: Ober
�achentemperaturen [ÆC] und Wind in 10m H�ohe [m/s] gem�a� der

ungekoppelten PMIP-Simulation HEUTE des heutigen Klimas im nordwestpazi�schen

Raum (JJA).

Abbildung 15: Wie Abbildung 14, nur gem�a� der ungekoppelten PMIP-Simulation PLGM

des LGM.
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Abbildung 16: Geschwindigkeitspotential in 200hPa [km2/s] gem�a� der ungekoppelten PMIP-

Simulation HEUTE des heutigen Klimas (JJA); negative Werte bedeuten Divergenz.

Abbildung 17: Wie Abbildung 16, nur gem�a� der ungekoppelten PMIP-Simulation PLGM

des LGM; man beachte die Lage des Hauptkonvektionsgebietes im nordwestpazi�schen Raum.
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kommen sind: Zur Bestimmung der dortigen Ober
�achenparameter wurde bei PLGM

im allgemeinen ein Breitenkreismittel der jeweiligen Gr�o�e �uber alle Landpunkte gew�ahlt

(siehe Abschnitt 2.3). Dies f�uhrt beispielsweise im Gangesdelta zur Zugrundelegung

einer W�uste, woraus Temperaturunterschiede von bis �uber 5ÆC zu den benachbar-

ten Landpunkten resultieren k�onnen. In CONTROL ist diese Erscheinung gegen�uber

PLGM in abgeschw�achter Form zu erkennen. So erkl�aren sich auch die extrem hohen

Temperaturwerte an der s�udostasiatischen K�uste und im indonesischen Bereich (siehe

Abb. 15.

Die von den Modellen simulierten Klimaverh�altnisse des LGM f�uhren zu den Gleich-

gewichts-Vegetationsverteilungen nach Abbildung 18 und 19.

7.2 Ostasien und Zentralasien

Der Vergleich der Ergebnisse des reinen Atmosph�arenmodell-Laufes von PLGM f�ur das

LGM zeigte insbesondere im Bereich von Tundra und Taiga des sibirischen Raumes

einige Abweichungen von den geologischen Befunden (siehe Abschnitt 6.1). Um zu un-

tersuchen, inwieweit das gekoppelte ECHAM-BIOME -Modell realistischere Ergebnisse

liefert, k�onnen die entsprechenden simulierten Vegetationsverteilungen sowohl unterein-

ander (siehe Abb. 18/19) als auch mit den geologischen Befunden (siehe Abb. 6) unter

Ber�ucksichtigung des zugrundeliegenden Klimas verglichen werden.

In den beiden Modellsimulationen sind insbesondere f�ur den n�ordlichen Bereich

der Regionalausschnitte Ost- und Zentralasien (siehe Abschnitt A.1) im LGM der hohe

Luftdruck und die niedrigen Temperaturen �uber den Gletschern pr�agend, verbunden

mit den trockenen Bedingungen (siehe Abb. 8 { 13). Derartige Verh�altnisse ergeben auch

die geologischen Rekonstruktionen (siehe z.B. Frenzel (1967)).

S�udlich der Eisw�uste beschreiben die Geologen f�ur das LGM mehr oder minder

durchbrochene Gebiete borealen Waldes, denen sich eine Steppenvegetation sowie Halb-

w�uste oder W�uste anschlie�t, welche den s�udlichen Teil der betrachteten Regionalaus-

schnitte au�erhalb der Hochgebirgsregionen pr�agen. F�ur die Region um die Ostk�uste

wird allgemein Wald angegeben (Crowley (1995), Frenzel (1992), Grichuk (1992), Ro-

berts und Wright (1993), Velichko und Isayeva (1992), Webb et al.(1993b), Winkler

und Wang (1993)).

Die beiden Modellsimulationen geben das Muster von Tundra und borealem Wald

im Norden sowie Steppe und Halbw�uste bzw.W�uste im s�udlichen Teil der beiden Regio-

nalausschnitte recht gut wieder. Die aus den Modellergebnissen bestimmten Vegetati-

onsverh�altnisse imWesten und im Osten deuten hingegen auf eine �uberm�a�ige Trocken-

heit hin, was man auf Schw�achen des ECHAM3-T42-Modells zur�uckf�uhren kann (siehe

Roeckner et al.(1992)).

Dabei existieren Abweichungen zwischen den Ergebnissen der beiden Modell-Simu-

lationen:

In CONTROL erscheinen weite Teile Eurasiens n�ordlich von etwa 40ÆN deutlich

k�alter als in PLGM(siehe Abb. 20/21); einen derartigen Unterschied beobachtet man
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Abbildung 18: Gleichgewichts-Biomverteilung gem�a� der ungekoppelten PMIP-Simulation

PLGM des LGM.
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Abbildung 19: Gleichgewichts-Biomverteilung gem�a� der LGM-Simulation CONTROL des

gekoppelten ECHAM-BIOME-Modells.

ansonsten nur �uber Nordamerika. Im Winter ist die Di�erenz weniger ausgepr�agt, wes-

halb zun�achst die sommerlichen Verh�altnisse untersucht werden.

Es soll mit einer Betrachtung Ostasiens begonnen werden:

Das Zentrum der Abk�uhlung in CONTROL liegt im sibirischen Raum. Wie von den

Geologen beschrieben, herrscht in diesem Gebiet Tundra vor. Insbesondere im �ostlichen

Teil be�ndet sich die Grenze zwischen Tundra und polarer K�altew�uste nach CONTROL

einige hundert Kilometer weiter im S�uden als nach PLGM und der Tundreng�urtel wird

stellenweise fast durchbrochen.

Gem�a� der Wanderungsmatrizen (siehe Abschnitt A.1) des Regionalausschnittes

Ostasien geht die Tundra (Biom 14) in PLGM etwa zur H�alfte in polare K�altew�uste

(Biom 17) �uber; deren Fl�achenanteil erh�oht sich von 7,06% auf 20,16% (siehe Tab. 5).

Die Signi�kanz (siehe Abschnitt A.3) der Di�erenz der absoluten Fl�achen dieser beiden

Biome betr�agt 99%. Dar�uberhinaus beobachtet man einen R�uckgang der Waldtun-

dra (Biom 10) von 4,27% auf 0,74%.

Grundlegend f�ur die beobachteten Unterschiede d�urfte die in Abschnitt 6.1 an-

gedeutete positive R�uckkopplung zwischen Vegetation, Schnee und Albedo sein. Der

Zusammenhang soll mit Hilfe von Tabelle 6 verdeutlicht werden, wobei bis auf die Dif-

ferenz der Nettowerte der thermischen Strahlung in Ostasien alle Unterschiede zu 99%

signi�kant sind (es sollte beachtet werden, da� die Regionalausschnitte nicht nur die bo-
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Abbildung 20: Di�erenz CONTROL -PLGM der Temperaturen in 2m H�ohe [ÆC] zwischen

der LGM-Simulation des gekoppelten ECHAM-BIOME-Modells und der ungekoppelten PMIP-

Simulation des LGM in Eurasien (JJA); in den schraÆerten Gebieten ist die Di�erenz gem�a�

des zweiseitigen Students T-Tests zu mindestens 95% signi�kant.

Abbildung 21: Wie Abbildung 20, nur DJF.
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Biom 5 8 10 12 13 14 15 16 17 �i

5 0,87 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 1,000

8 0,00 1,48 0,00 0,00 0,00 1,39 0,00 0,00 0,00 0,571

10 0,00 0,74 0,74 0,00 0,00 2,78 0,00 0,00 0,00 0,288

12 0,00 0,00 0,00 3,94 0,98 0,00 1,86 0,00 0,00 0,721

13 0,00 0,00 0,00 0,00 6,55 1,48 0,00 0,00 0,00 0,744

14 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 12,90 0,00 0,00 13,10 0,447

15 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 18,74 5,98 0,00 0,777

16 0,00 0,00 0,00 0,00 1,53 0,74 0,00 17,06 0,00 0,753

17 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 7,06 0,463

Tabelle 5: Wanderungsmatrix einzelner Biome zwischen der ungekoppelten PMIP-Simulation

PLGM des LGM und der LGM-Simulation CONTROL des gekoppelten ECHAM-BIOME-

Modells f�ur den Regionalausschnitt Ostasien. Die Zeilen geben die Biomverteilung von PLGM,

die Spalten die von CONTROL an; die �i sind ein Ma� f�ur die �Ubereinstimmung der Vertei-

lungen des jeweiligen Bioms (Angaben in Prozent der gesamten Landober
�ache au�erhalb der

Gletscher).

realen Gebiete umfassen. Die Wahl eines entsprechend kleineren Ausschnittes erscheint

jedoch aufgrund der Modellau
�osung nicht sinnvoll (siehe Abschnitt 2.2)):

Bei Schneeh�ohen von �uber 0,01m entspricht die Ober
�achenalbedo der Schnee-

albedo. Diese h�angt vom Waldindex ab, wobei ein kleinerer Index eine h�ohere Albedo

bedeutet (siehe Abschnitt 2.2). In PLGM �ndet man f�ur den Waldindex lokal Wer-

te von �uber 90%, entsprechend der heute dort vorherrschenden Waldbedeckung (siehe

Abschnitt 2.3).

In CONTROL wird eine Anpassung der Bodenparameter an die simulierte Vegeta-

tion zugelassen, was weitenteils einen der Tundra entsprechenden Waldindex von 6%

mit sich bringt (vergleiche Tab. 4). Diese nahezu glatte Fl�ache besitzt eine h�ohere Al-

bedo und re
ektiert verst�arkt solare Strahlung, was eine Abnahme des Nettowertes der

Solarstrahlung am Boden bewirkt. Die Temperatur in CONTROL nimmt gegen�uber

PLGM ab, wobei der Unterschied im Zentrum der betrachteten Wechselwirkung �uber

5ÆC betr�agt (siehe Abb. 20). Signi�kante �Anderungen des Feuchtehaltes beschr�anken

sich auf eine Erh�ohung der Bodenfeuchte in CONTROL aufgrund einer verringerten

Verdunstung.

Die verringerte thermische Ausstrahlung in CONTROL hat bei kaum ver�anderter

Wolkenbedeckung eine verringerte atmosph�arische Gegenstrahlung zur Folge, so da�

sich der Nettowert der thermischen Strahlung am Boden nur geringf�ugig �andert. Somit

zeigt CONTROL eine weniger positive Nettostrahlungsbilanz als PLGM.

Da es nun in CONTROL vielerorts f�ur jeglichen Bewuchs zu kalt ist, kann dort die

polare K�altew�uste weiter nach S�uden vordringen. Vorhandener Wald kann durch Tun-

dra ersetzt werden und die Wechselwirkung setzt erneut ein. Diese R�uckkopplung w�urde

die kalten Bedingungen des gekoppelten Laufes in dieser Region erkl�aren. Im Winter

be�ndet sich das Zentrum der Wechselwirkung aufgrund der Einstrahlungsbedingun-
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Klimavariable PLGM CONTROL PLGM CONTROL

Waldindex [%] 53 4 24 4

Ober
�achenalbedo [%] 16 22 18 20

solare Strahlung " [ W
m2 ] -39 -54 -55 -61

solare Strahlung netto [ W
m2 ] 213 202 253 247

2m-Temperatur [ÆC] 14,9 12,6 16,1 14,5

thermische Strahlung " [ W
m2 ] -396 -383 -402 -394

atmosph�arische Gegenstrahlung " [ W
m2 ] 308 298 277 271

thermische Strahlung netto [ W
m2 ] -88 -85 -125 -122

Strahlungsbilanz Boden [ W
m2 ] 125 117 127 125

Tabelle 6: Mittelwerte verschiedener Ober
�achenparameter und Klimavariablen der ungekop-

pelten PMIP-Simulation PLGM des LGM und der LGM-Simulation CONTROL des gekop-

pelten ECHAM-BIOME-Modells in den Regionen Ostasien (links) und Zentralasien (rechts)

(JJA); negative Fl�usse gehen von der Ober
�ache weg.

gen weiter s�udlich (siehe Abb. 21). Die Unterschiede zwischen den beiden Simulationen

betragen in dieser Jahreszeit 1,8ÆC, bei 99% Signi�kanz.

Auch in der sich westlich anschlie�enden Region Zentralasiens existieren Unterschie-

de zwischen den beiden Modellsimulationen: Im Gebiet des mongolischen Gebirgslandes

erstreckt nach Ansicht einiger Geologen (Crowley (1995), Velichko und Isayeva (1992))

der Tundreng�urtel nach S�uden bis auf eine Breite von etwa 45ÆN und grenzt dort direkt

an eine W�uste bzw.Halbw�uste (siehe auch Abb. 6).

Ein �ahnliches Muster �nden wir zwar nicht in der ungekoppelten, wohl aber in

der gekoppelten Simulation wieder (vergleiche Abb. 18 und 19): Der Unterschied in der

s�udw�artigen Ausdehnung der Tundra von etwa 600 km f�uhrt zu einer Zunahme des

Fl�achenanteiles der Tundra am Regionalausschnitt Zentralasien von 17% bei PLGM auf

24% bei CONTROL, w�ahrend die Anteile der Taiga und der sich im S�uden anschlie�en-

den Wiesen- bzw.Waldsteppe von 4% auf knapp 2% bzw. von 11% auf 6% abnehmen;

die Signi�kanzen der Di�erenzen der absoluten Fl�achen betragen mindestens 95%. Das

gekoppelte Atmosph�are-Biosph�are-Modell gibt also die Vegetation dieser Region reali-

stischer wieder.

Wie schon in Ostasien wurde auch hier in PLGM entsprechend heutiger Bedingun-

gen zumindest vereinzelt ein Waldbestand mit entsprechenden Ober
�achenparametern

zugrunde gelegt, w�ahrend in CONTROL im wesentlichen von einer Steppenvegetation

ausgegangen wurde. Dies k�onnte ebenfalls �uber die beschriebene positive R�uckkopp-

lung die Abk�uhlung in CONTROL bewirkt haben, wenngleich die Unterschiede weniger

ausgepr�agt sind als in Ostasien (siehe Tab. 6). Im Winter betragen die Temperaturdif-

ferenzen 0,7ÆC, bei 95% Signi�kanz.

Unterschiede in der Vegetationsbedeckung s�udlich der beschriebenen Regionen er-

geben sich aus der starken Abk�uhlung. Ebenso ist der globale Temperaturunterschied



7.3 Europa 55

zwischen PLGM und CONTROL im wesentlichen auf die Wechselwirkung zwischen

Vegetation, Schnee und Albedo im sibirischen Raum zur�uckzuf�uhren.

Einen erheblichen Ein
u� der positiven R�uckkopplung zwischen Klima und borealen

W�aldern auf das Pal�aoklima vermuten auch die Geologen. Dieser E�ekt k�onnte bei

zuk�unftigen Klima�anderungen eine wichtige Rolle spielen (Bonan et al.(1992), Foley et

al.(1994))).

7.3 Europa

Auch die Unterschiede der Vegetationsverteilung in Europa zwischen den geologischen

Befunden und den Ergebnissen der Simulation des ungekoppelten Modells waren ein

Ausgangspunkt f�ur diesen Teil der Arbeit (siehe Abschnitt 6.1). Es bleibt zu untersu-

chen, inwieweit das gekoppelte Modell auch in dieser Region realistischere Ergebnisse

liefert:

Die st�arksten Temperaturunterschiede gegen�uber heutigen Verh�altnissen zeigen sich

in ganz Eurasien �uber den Gletschern und im Winter. So wird von Crowley und North

(1990) f�ur diese Jahreszeit im LGM nahe dem Eurasischen Eisschild eine um 15 - 20ÆC

geringere Temperatur vermutet, wobei die Abnahme im Jahresmittel bei 10ÆC liegen

soll.

�Ahnliches beobachtet man in den beiden Modellsimulationen(siehe etwa Abb. 8/9).

Deutlich geringere Wintertemperaturen bei weniger extremen Unterschieden im Som-

mer verdeutlichen - insbesondere im nordskandinavischen Bereich - ein st�arker kontinen-

tales Klima, wie dies auch von den Geologen angegeben wird (siehe z.B. Frenzel (1967)).

Grund hierf�ur ist die Tatsache, da� der mildernde Ein
u� des Nordatlantik durch dessen

Eisbedeckung entf�allt.

Der von den Geologen f�ur das LGM beschriebene hohe Luftdruck �uber den Glet-

schern zeigt sich auch in den Simulationen (siehe etwa Abb. 12/13). Hierdurch kommt

es nach Ansicht der Geologen zu einer Verlagerung der Zugbahnen der nordatlanti-

schen Tiefdruckgebiete (siehe z.B. Dawson (1992)). Winkler und Wang (1993) halten es

f�ur m�oglich, da� die nach S�uden verlagerten Zyklonen teilweise in Richtung Mittelmeer

gelenkt wurden und dort f�ur hohe Niederschl�age und entsprechende Vegetation sorg-

ten. Daf�ur spr�achen die hohen Seewasserst�ande (siehe Abschnitt 1.3.2) insbesondere im

�ostlichen Mittelmeerraum (Roberts und Wright (1993)).

In den beiden Modellsimulationen ist der gesamte Nordatlantik durch h�oheren Luft-

druck als heute gepr�agt. Die Lage der Tiefdruckgebiete erscheint jedoch nur im Winter

um etwa 10Æ auf 55ÆN nach S�uden verschoben. Dementsprechend beobachtet man in

den von dieser Verschiebung betro�enen Bereichen eine Zunahme der Niederschl�age

gegen�uber heute, w�ahrend ansonsten in Europa die f�ur das LGM typischen, auch von

den Geologen (siehe z.B. Frenzel (1967)) angegebenen trockenen Bedingungen vorherr-

schen (siehe etwa Abb. 10/11).

Dies hat o�enbar Auswirkungen auf die simulierte Vegetatonsverteilung:

S�udlich des Eisschildes beschreiben die Geologen einen Tundreng�urtel, der von einer

Steppenlandschaft abl�ost wird; allenfalls im �au�ersten Nordosten oder im s�udlichen
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Westeuropa k�onnte Wald auftreten (Crowley (1995), Frenzel (1992), Grichuk (1992), Ve-

lichko und Isayeva (1992)).

Nach PLGM ergibt sich hingegen bei nur vereinzelten Tundren
ecken ein nahezu

durchg�angiger G�urtel von Waldtundra und Taiga, der nach S�uden hin in Steppe �uber-

geht (siehe Abb. 18). Falls tats�achlich Wald existierte, erscheint er also in der Simulation

zu weit n�ordlich. Dies kann durch die vom Modell untersch�atzte S�udw�artsverlagerung

der Zugbahnen der Tiefdruckgebiete und somit �ubersch�atzten Niederschl�age im Norden

erkl�art werden.

Nach CONTROL ergibt sich ein noch ausgedehnterer Waldbewuchs als nach PLGM;

insbesondere der Fl�achenanteil der Taiga in Europa steigt von den 5% des ungekop-

pelten Laufes auf 13% an, bei einer Signi�kanz der Di�erenz der absoluten Fl�achen

von 95%. Die Tatsache, da� auch die Fl�ache der Tundra leicht, aber zu 99% signi�kant

zunimmt sowie die niedrigen �-Werte (siehe Abschnitt A.1) der Waldbiome von ma-

ximal 0,372 f�ur die Taiga belegen zusammen mit den Wanderungsmatrizen (hier nicht

gezeigt) eine S�udw�artsverschiebung der Grenze zwischen Wald- und Steppenbewuchs in

CONTROL.

Im Gegensatz zu Ost- und Zentralasien verst�arkt eine Kopplung von ECHAM- und

BIOME -Modell hier also die Abweichungen von den geologischen Befunden, die f�ur

Europa allenfalls vereinzelte Waldbest�ande angeben (siehe auch Abb. 6).

Die Temperaturen in CONTROL liegen unter denen von PLGM(siehe Abb. 20/21);

im Sommer ist die Di�erenz der 2m-Temperatur von 1,2ÆC zu 99% signi�kant. Dies

w�urde ein Baumwachstum eher behindern(vergleiche Tab. 2). Die Ursachen f�ur die Ve-

getationsunterschiede sind in der Feuchte zu suchen: Sowohl die Zunahme der Nieder-

schl�age von 6mm/mon in PLGM auf 10mm/mon in CONTROL, als auch die Zunahme

der relativen Bodenfeuchte von 21% auf 25% sind zu 99% signi�kant. M�ogliche Gr�unde

hierf�ur ergeben sich aus den folgenden Betrachtungen.

7.4 Nordamerika

In Nordamerika zeigen sich �ahnlich gro�
�achige Temperaturunterschiede zwischen den

beiden LGM-Simulationen wie in Eurasien. Daher soll die Region nun genauer unter-

sucht werden:

Die Geologen geben im Anschlu� an einen Tundreng�urtel - der o�enbar wiederum

in den Modellsimulationen untersch�atzt wird - f�ur das LGM mehr oder minder dichte

W�alder an, die insbesondere im S�udwesten in eine Steppenvegetation �ubergehen, wobei

dort vereinzelte W�ustenelemente existieren k�onnen (siehe auch Abb. 6). Im Zentrum

Nordamerikas existierte m�oglicherweise ein Gebiet mit Steppe oder Halbw�uste (Crow-

ley (1995), Frenzel (1992), Grichuk (1992), Thompson et al.(1993), Velichko und Isaye-

va (1992)).

In den Modellsimulationen wird die Ausbreitung der Trockensteppe und der Trocken-

bzw.Halbw�uste �ubersch�atzt (siehe z.B. Abb. 18). Die Ursache k�onnte in vom ECHAM3-

T42 - Modell �ubersch�atzten Sommertemperaturen in diesem Kontinent liegen (siehe
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Abbildung 22: Di�erenz CONTROL -PLGM der Temperaturen in 2m H�ohe [Æ]C zwischen

der LGM-Simulation des gekoppelten ECHAM-BIOME-Modells und der ungekoppelten PMIP-

Simulation des LGM in Nordamerika (JJA).

Abbildung 23: Wie Abbildung 22, nur DJF.
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Abbildung 24: Geopotentielle H�ohe der 500hPa-Fl�ache [gpm] und H�ohenwind [m/s] der LGM-

Simulation CONTROL des gekoppelten ECHAM-BIOME-Modells in Ostasien, Nordamerika

und Europa (JJA).

Roeckner et al.(1992)).

W�ahrend die Geologen die st�arksten Temperaturunterschiede gegen�uber heutigen

Verh�altnissen �uber den Gletschern und im Winter angeben (Webb et al.(1993a)), �nden

sich diese in den beiden Modellsimulationen zumeist im Sommer (siehe etwa Abb. 8/9).

Au�allend sind die Bedingungen in Alaska, das im Winter um bis zu 5ÆC w�armer

erscheint. Auch die Geologen geben f�ur diese Region im LGM ein relativ mildes Kli-

ma an (siehe z.B. Kutzbach und Webb (1993)). Nach Ansicht von Lorenz et al.(1996)

sind hierf�ur die relativ milden SSTs verantwortlich. In den beiden Modellsimulationen

beobachtet man insbesondere im Winter eine Intensivierung des Al�eutentiefs und eine

gegen�uber heute verst�arkte s�udliche Str�omungskomponente in Richtung Alaska. Kutz-

bach und Webb (1993) sehen die Ursache f�ur diese Verst�arkung in einer Teilung des

Strahlstroms am Laurentischen Eis (siehe Abschnitt 1.1).

Dieser bewirkt zusammen mit den pazi�schen Druckgebilden und der See-Eis-Ver-

teilung eine S�udw�artsverschiebung der Zugbahnen der Tiefdruckgebiete (Thompson

et al.(1993), Webb et al.(1993a)), was eine Erkl�arung f�ur die hohen Niederschl�age

an der Westk�uste Nordamerikas in den beiden Modellsimulationen liefert (siehe etwa

Abb. 10/11).

Wie in Eurasien weist CONTROL auch in Nordamerika insbesondere im Nordosten

geringere Temperaturen als PLGM auf (siehe Abb. 22/23). Der Nordwesten zeigt im

Sommer nur geringe Di�erenzen zwischen den beiden Simulationen, im Winter beob-

achtet man in CONTROL eine Erw�armung von bis �uber 2ÆC gegen�uber PLGM.

Diese Unterschiede ergeben sich �uber den Gletschern; eine �Anderung der zugrunde-

liegenden Vegetation in CONTROL kann demnach keine direkten Auswirkungen haben.

Die Ursache f�ur die beobachteten Temperaturunterschiede mu� daher an anderer Stelle

zu suchen sein.
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Abbildung 25: Di�erenz CONTROL -PLGM der geopotentiellen H�ohen der 500hPa-

Fl�ache [gpm] zwischen der LGM-Simulation des gekoppelten ECHAM-BIOME-Modells und der

ungekoppelten PMIP-Simulation des LGM in Ostasien, Nordamerika und Europa (JJA).

Abbildung 26: Wie Abbildung 25, nur DJF.

Da die Abk�uhlung Nordamerikas in den Sommermonaten am ausgedehntesten ist,

werden zun�achst die Verh�altnisse in dieser Jahreszeit betrachtet:

Im Bereich der Frontalzonen existieren in der H�ohe quasistation�are Hochdruckr�ucken

und Tiefdrucktr�oge (siehe Abb. 24). Die R�ucken sind aus Warmluft, die Tr�oge aus Kalt-

luft aufgebaut. Die Lage dieser Gebilde h�angt wesentlich von der Orographie ab, ih-

re St�arke kann jedoch beispielsweise durch unterschiedliche Erw�armung der unteren

Luftschichten beein
u�t werden. So spiegeln sich die in weiten Teilen der sommerli-

chen Nordhemisph�are n�ordlich von etwa 40ÆN k�alteren Verh�altnisse von CONTROL

gegen�uber PLGM(siehe Abb. 20/22) in einer Abnahme der geopotentiellen H�ohe der

500 hPa-Fl�ache wider (siehe Abb. 25).

Doch wie kommt es zu den beobachteten Temperaturunterschieden zwischen den

beiden Simulationen in Nordamerika ?

Einen Anhaltspunkt f�ur den zugrundeliegenden Mechanismus liefern die winterli-

chen Verh�altnisse. Generell sind H�ohenr�ucken und -tr�oge in dieser Jahreszeit deutlich
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st�arker ausgepr�agt: In CONTROL bewirkt die Abk�uhlung in Ostasien aufgrund der

positiven R�uckkopplung zwischen Vegetation, Schnee und Albedo (siehe Abschnitt 6.2)

o�enbar eine Intensivierung des dortigen H�ohentroges.

Abbildung 26 l�a�t vermuten, da� dies zu einem verst�arkten M�aandrieren der H�ohen-

str�omung f�uhrt, welches sich �uber Nordamerika bis nach Europa fortsetzt. Die ver�ander-

ten Temperaturen in der H�ohe beein
ussen die darunterliegenden Atmosph�arenschich-

ten und k�onnten so etwa die beobachteten bodennahen Temperaturbedingungen in

Nordwest- und Nordostamerika erkl�aren.

7.5 S�udasien

Auch in S�udasien zeigen sich insbesondere im Sommer deutliche Temperaturunterschie-

de zwischen den beiden LGM-Simulationen. So soll nun diese Region einer genaueren

Betrachtung unterzogen werden:

M�oglicherweise durch vermehrten Schneefall in Teilen des Tibetanischen Plate-

aus und eine damit verbundene geringere Aufheizung kam es im LGM zu einer Ab-

schw�achung des indischen Sommermonsuns (Winkler und Wang (1993)). In den beiden

Simulationen zeigen sich etwa anhand des sommerlichen Geschwindigkeitspotentialfel-

des weniger konvektive Bedingungen: W�ahrend heute im indischen Raum eine deutliche

H�ohendivergenz herrscht (siehe Abb. 16), �ndet man f�ur das LGM verst�arkt konvergente

Bedingungen (siehe etwa Abb. 17).

So nehmen im Mittel �uber S�udasien die Niederschl�age in PLGM um 87mm/mon

gegen�uber heute ab (vergleiche Abb. 10). Die SSTs im Indik bewirken ein st�arkeres

Anstr�omen Vorderindiens und sind zusammen mit der aufgrund der Meeresspiegelab-

senkung ver�anderten Orographie f�ur die Erh�ohung der Niederschl�age an den Westghats

verantwortlich.

Auf Einzelheiten der Monsunstr�omung soll im n�achsten Kapitel eingegangen wer-

den.

Nach Ansicht der Geologen wird die gesamte indische Region �ostlich der W�uste

Tharr von Savanne dominiert. Dichten Waldbewuchs halten sie im wesentlichen nur in

Teilen Hinterindiens f�ur m�oglich (Crowley (1995), Frenzel (1992), Grichuk (1992), Ve-

lichko und Isayeva (1992)).

In PLGM ist der xerophytische Busch vorherrschend. Tropischer Trockenwald bzw.

Savanne hingegen macht wie auch die Trockensteppe nur einen geringen Anteil der Ve-

getation aus (siehe Abb. 18).

In CONTROL beobachtet man gegen�uber PLGM eine weitere Ausdehnung der

Trocken- bzw.Halbw�uste insbesondere in Vorder- aber auch in Hinterindien (siehe Abb.

19); die Zunahme ihres Fl�achenanteils von 15% auf 34% ist zu 99% signi�kant. M�ogli-

cherweise sind an der Ausbreitung der W�uste in CONTROL die ver�anderten Ober-


�achenparameter beteiligt:
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Shukla und Mintz (1982) zeigen in ihren Modellsimulationen, da� eine global verrin-

gerte Verdunstung in weiten Teilen der Erde zu einer Erw�armung des Bodens und zu

einer deutlichen Verringerung der Niederschl�age f�uhren kann. In Indien scheint jedoch

eine erh�ohte Albedo oder eine verringerte Rauhigkeitsl�ange den Sommermonsun und

die damit verbundenen Niederschl�age nachhaltiger abzuschw�achen als eine verringerte

Verdunstung. Letztere bewirkt vor allem eine Erh�ohung der Bodentemperaturen (Sud

und Smith (1985)).

Eine erh�ohte Albedo kann �uber �Anderungen des Strahlungshaushaltes beispielswei-

se zu einer positiven R�uckkopplung f�uhren, �uber die sich eine W�uste selbst erhalten

kann (Charney (1975)). Auf Einzelheiten zu diesem Proze� wird im n�achsten Kapitel

eingegangen.

Eine Herabsetzung der Rauhigkeitsl�ange f�uhrt in den Experimenten von Sud et

al.(1988) zu einer Verringerung der Windgeschwindigkeiten. Dadurch kommt es zu
�Anderungen der Feuchtekonvergenzen wie auch des turbulenten Austausches in der

bodennahen Grenzschicht. Dies hat schlie�lich signi�kante Verschiebungen der Nieder-

schlagsgebiete zur Folge.

Nun zeigt CONTROL im Sommer insbesondere in Vorderindien deutlich h�ohere

Temperaturen als PLGM(siehe Abb. 20/21). Gleichzeitig beobachtet man eine Abnah-

me der Verdunstung sowie der Niederschl�age. Da bei PLGM die heutige Vegetation

zugrunde lag, w�ahrend bei CONTROL die Ober
�achenparameter an den simulierten

Bewuchs angepa�t wurden, �ndet man hier deutlich geringere Vegetationsdaten; nur

die Rauhigkeitsl�ange zeigt keine signi�kanten Unterschiede. Die Albedo erh�oht sich

lokal um bis zu 5%. �Uber all diese Parameter nimmt die Vegetation Ein
u� auf die

Klimaverh�altnisse der indischen Region.

Die Verh�altnisse in der gesamten Region S�udasien veranschaulicht Tabelle 7. Die

Di�erenzen sind zu 99% signi�kant; einzig die Temperaturdi�erenz weist eine Signi�-

kanz von 95% auf.

7.6 Sonstige Regionen

In den �ubrigen Regionen zeigen sich zumeist nur geringf�ugige Unterschiede zwischen

den beiden Modellsimulationen:

Afrika:

Im Bereich des tropischen Afrikas sollen die mittleren Jahrestemperaturen um 4 - 5ÆC

unter heutigen Werten gelegen haben, wobei das Temperaturde�zit in H�ohen von �uber

2 000Metern 5 - 7ÆC betragen habe (Crowley und North (1990), Frenzel (1967)). Die

beiden Modellsimulationen untersch�atzen diese Abk�uhlung zumeist untersch�atzt (siehe

Abb. 8/9). M�oglicherweise liegt dies am Ein
u� der hohen tropischen und subtropischen

CLIMAP-SSTs.

Auch in Afrika �nden die Geologen im LGM zumeist trockenere Bedingungen als

heute (Crowley und North (1990)); einzig der �au�erste Nordwesten soll nach Ansicht

mancher Geologen feuchter gewesen sein (Dawson (1992), Jolly et al.(1996)). Die bei-
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Klimavariable PLGM CONTROL

Vegetationsindex [%] 83 48

Waldindex [%] 61 10

Blatt
�achenindex [m
2

m2 ] 4,0 2,1

Hintergrundalbedo [%] 13 19

2m-Temperatur [ÆC] 25,4 25,9

Gesamtniederschlag [mm
mon

] 117 83

Verdunstung [mm
mon

] -82 -69

relative Bodenfeuchte [%] 30 25

sensibler W�arme
u� [ W
m2 ] -34 -43

latenter W�arme
u� [ W
m2 ] -79 -67

Tabelle 7: Mittelwerte verschiedener Ober
�achenparameter und Klimavariablen der ungekop-

pelten PMIP-Simulation PLGM des LGM und der LGM-Simulation CONTROL des gekop-

pelten ECHAM-BIOME-Modells in der Region S�udasien (JJA); negative Fl�usse gehen von der

Ober
�ache weg.

den Modellsimulationen ergeben hingegen insbesondere f�ur die s�udliche H�alfte Afrikas

im LGM vielfach feuchtere Verh�altnisse (siehe Abb. 10/11), was sich vor allem auf ei-

ne ver�anderte Zirkulation im Indik zur�uckf�uhren l�a�t. Auch die Vegetation (vergleiche

Abb. 6 und Abb. 18/19) deutet auf eine �Ubersch�atzung der Feuchtigkeit in den Model-

len hin (vergleiche Tab. 2). Dies k�onnte auf eine Schw�ache des ECHAM3-T42-Modells

zur�uckzuf�uhren sein (siehe Roeckner et al.(1992)). Der tropische Regenwald ist ge-

gen�uber heute stark reduziert.

Trockenere Verh�altnisse als heute bestimmt PLGM in erster Linie im Nordwe-

sten, dort vor allem in Oberguinea. Hierf�ur d�urfte die Reduzierung des sommerlichen

S�udwest-Monsuns verantwortlich sein, wie sie von den Geologen angegeben wird (Webb

et al.(1993b)) und sich in vom Modell best�atigten niedrigen Seewasserst�anden wider-

spiegelt (Street-Perrott et al.(1989)).

Ursache f�ur den ver�anderten Monsun ist o�enbar die geringere Aufheizung des Lan-

des zusammen mit aufgrund der SSTs abgeschw�achten s�udatlantischen Passaten.

Die Sahara bestand nach geologischen Rekonstruktionen auch im LGM, jedoch mit

einer insbesondere im S�udwesten gegen�uber heute um etwa 700 km vergr�o�erten Aus-

dehnung (Crowley (1995), Frenzel (1992), Velichko und Isayeva (1992)).

Nach PLGM(siehe Abb. 18) entspricht der S�udrand der Sahara in etwa dem f�ur

heutige Verh�altnisse simulierten Verlauf nach HEUTE, der die tats�achliche Verteilung

recht gut wiedergibt (hier nicht gezeigt). Damit erscheint der Rand also zu weit n�ord-

lich. M�oglicherweise hat das Modell mit der Temperaturabnahme auch die Abnahme

des S�udwestmonsuns untersch�atzt.

Den au�allendsten Unterschied zwischen den beiden LGM-Simulationen beobachtet

man im Gebiet des Sahel, wo CONTROL im Sommer in weiten Bereichen bis �uber 3ÆC
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niedrigere Temperaturen angibt als PLGM(siehe Abb. 20/21). Die Abnahme der Tem-

peraturen in zwei Metern H�ohe um 0,4ÆC in der gesamten Region Nordafrika ist wie die

Zunahme der sommerlichen Niederschl�age von 50mm/mon in PLGM auf 75mm/mon

in CONTROL zu 99% signi�kant. Die Niederschl�age in Oberguinea nehmen dabei im

gekoppelten Modell weiter ab.

Der S�udrand der Sahara liegt in CONTROL etwa um weitere 300 km n�ordlicher als

in PLGM, was zu einer zu 99% signi�kanten Abnahme der Fl�achenanteile sowohl der

Trocken- bzw.Halbw�uste als auch der Sandw�uste f�uhrt; ebenso signi�kant breitet sich

der tropische Trockenwald bzw. die Savanne aus. Dies erscheint noch unrealistischer als

die Ergebnisse der ungekoppelten Simulation.

Ursache k�onnte die zugrundeliegende Albedo sein: Diese war bei der Initialisierung

von CONTROL lokal um bis zu 10% niedriger als bei PLGM. Der �Uberschu� an Strah-

lung f�uhrte �uber eine Erh�ohung der Verdunstung zu der Zunahme der Niederschl�age im

Gebiet des Sahel, wodurch vermehrt Vegetation m�oglich wird. Auch die Abnahme der

Temperaturen w�are somit erkl�art. �Uber eine weitere Abschw�achung des S�udwestmon-

suns erschienen auch die geringeren Niederschl�age in Oberguinea plausibel. Auf weitere

Einzelheiten zu dieser Wechselwirkung soll erst im n�achsten Kapitel eingegangen wer-

den.

Mittel- und S�udamerika:

Die kalten Verh�altnisse des LGM �ndet man auch in Lateinamerika: In den Tropen

wird die mittlere Jahrestemperatur auf etwa 5ÆC unter heutigen Werten gesch�atzt, wo-

bei es im Tie
and eher um 4ÆC, im Gebirge um etwa 7ÆC k�alter war (Frenzel (1967)). In

den Subtropen sei es mindestens 4ÆC k�alter gewesen. Die gr�o�ten Unterschiede treten

im S�udwinter auf (Markgraf (1993)). Eine Abk�uhlung wird von den beiden Modellsi-

mulationen wiedergegeben, scheint jedoch wie in Afrika untersch�atzt zu werden (siehe

Abb. 8/9). Au��allig sind die warmen Verh�altnisse im �ostlichen Amazonasgebiet.

Die im allgemeinen trockeneren Bedingungen in Mittel- und S�udamerika (Crowley

und North (1990), Frenzel (1967)) werden auch in den Modellsimulationen deutlich (sie-

he Abb. 10/11). F�ur Mittelamerika werden sehr niedrige Seewasserst�ande aufgrund der

geringen Niederschl�age beschrieben (Crowley und North (1990), Frenzel (1967), Street-

Perrott et al.(1989)), was auch der von den Modellen simulierte e�ektive Niederschlag

widerspiegelt. Die mancherorts als relativ feucht beschriebenen Verh�altnisse im S�uden

(Frenzel (1967)) lassen sich in den Modellsimulationen auf eine polw�artige Verschiebung

der pazi�schen Westwindzone zur�uckf�uhren, wie sie auch von den Geologen f�ur m�oglich

gehalten wird (Markgraf (1993)).

In �ahnlicher Weise l�a�t sich auch im S�udwinter die Zunahme der Niederschl�age

im brasilianischen Bergland und die Verringerung der sommerlichen Niederschl�age im

�ostlichen Amazonasgebiet und im n�ordlichen brasilianischen Bergland mit Hilfe der

SSTs im S�udatlantik erkl�aren (vergleiche auch Markgraf (1993), Imbrie und Palmer Im-

brie (1981)).

Der tropische Regenwald erscheint in seiner Ausdehnung gegen�uber heute stark ver-

ringert (Crowley und North (1990), Frenzel (1992), Grichuk (1992), Velichko und Isaye-

va (1992)). Nach Markgraf (1993) ist bei der geringen Datenmenge keine exakte Aus-
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sage �uber Ort und Zusammensetzung des Regenwaldes in S�udamerika m�oglich. Die

von den Modellen berechnete Fl�ache des tropischen Regenwaldes stimmt zwar in etwa

mit den geologischen Angaben �uberein (vergleiche Abb. 6 und Abb. 18/19), erscheint je-

doch weiter n�ordlich. Eine s�udw�artigere Ausdehnung wird o�enbar durch die simulierte

Trockenheit und W�arme des Amazonasgebietes verhindert.

Im S�uden deuten die Vegetationsverh�altnisse wie schon in S�udafrika auf eine von den

Modellen untersch�atzte Abnahme der Temperaturen und der Niederschl�age hin (verglei-

che Tab. 2).

Australien:

Im tropischen Bereich geben die Geologen mittlere Jahrestemperaturen von etwa 5ÆC

unter heutigen Werten an, wobei in den Hochlagen bis zu 7ÆC Unterschied erreicht

werden (Frenzel (1967)). In dem durch die Verlandung des Schelfes im LGM mit dem

australischen Festland verbundenen Neuguinea soll es 6 - 13ÆC k�alter gewesen sein, bei

Di�erenzen von etwa 10ÆC in H�ohen von �uber 2 500m (Harrison und Dodson (1993)).

Die beiden LGM-Simulationen untersch�atzen wiederum die Abk�uhlung (siehe Abb.

8/9). W�ahrend der S�uden zu allen Jahreszeiten eine relativ konstante Abnahme der

Temperaturen zeigt, ist der Norden Australiens im S�udwinter um bis zu 8ÆC k�alter

und im Sommer um bis zu 4ÆC w�armer.

Die Geologen sprechen im LGM von einer Niederschlagsreduzierung um etwa 2 000

mm/a f�ur den Nordosten und geben an, da� 69% der Seen Australiens und Neuguineas

durch niedrige Wasserst�ande gekennzeichnet sind (Harrison und Dodson (1993)). Auch

die beiden Modellsimulationen zeigen im LGM weitgehend trockene Bedingungen (siehe

Abb. 10/11).

F�ur den S�udsommer schlie�en Harrison und Dodson (1993) vor allem aus D�unenfor-

mationen auf eine Abschw�achung des Monsuns und auf damit verbundene trockenere

Bedingungen. Crowley und North (1990) beschreiben eine Verlagerung der Tiefdruck-

systeme �uber den umgebenden Ozeanen. In den LGM-Simulationen haben die SSTs

zusammen mit der Verlandung weiter Teile des malaiischen Archipels Ver�anderungen

der Monsunzirkulation und der dazugeh�origen Niederschlagsmuster zur Folge.

Heaney (1991) nimmt an, da� im Tie
and der heutige tropische Regenwald des in-

donesischen Raumes im LGM auf ein Minimum reduziert und verst�arkt Monsunwald

und Savanne anzutre�en war (Heaney (1991)). Crowley (1995) hingegen vermutet eine

fast vollst�andige Bedeckung mit tropischem Regenwald, bei nur vereinzeltem Auftreten

von Savanne und Buschland (siehe Abb. 6). Die Modellsimulationen zeigen vor allem

tropischen Regenwald, der nach Norden und nach S�uden hin von tropischem Monsun-

wald und tropischem Trockenwald bzw. Savanne 
ankiert wird (siehe Abb. 18/19). Die

Ausdehnung des Regenwaldes erscheint in beiden Simulationen deutlich geringer als

heute.

W�ahrend der Norden Australiens in den beiden LGM-Simulationen zu feucht er-

scheint, sind der S�uden und der Westen zu trocken (vergleiche Tab. 2). Letzteres gilt

insbesondere f�ur CONTROL, der Unterschied zu PLGM ist den simulierten Klimawer-

ten zufolge jedoch nicht signi�kant.
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8 Ergebnisse der Sensitivit�atsstudien

In diesem Kapitel sollen die Ergebnisse der vier mit unrealistischen Biomverteilungen

initiierten LGM-Simulationen WALD, WIESE, DUNKEL und HELL des gekop-

pelten ECHAM-BIOME -Modells diskutiert werden (siehe Abschnitt 6.2). Auch die Si-

mulationen PLGM und CONTROL des vorigen Kapitels werden dabei ber�ucksichtigt.

Bei den angegebenen Zahlenwerten verschiedener Klimagr�o�en bzw.Biom
�achen

handelt es sich um Mittelwerte �uber den jeweiligen trendfreien Zeitraum.

Die Angaben heutiger Modell-Werte beziehen sich wiederum auf die PMIP-Simula-

tion des heutigen Klimas (siehe Abschnitt 2.3).

8.1 Nordafrika

Den au�allendsten Unterschied zwischen den verschiedenen Gleichgewichts-Vegetations-

verteilungen beobachtet man in der Sahara (vergleiche z.B. Abb. 27 und 30), weshalb

mit einer genaueren Untersuchung dieses Gebietes begonen wird:

In Nordafrika vermitteln die Biomkarten den Eindruck unterschiedlicher Gleichge-

wichte: Nach CONTROL und HELL zeigt sich eine ausgedehnte W�ustenbedeckung (sie-

he Abb. 19/30), w�ahrend nach WALD, WIESE und DUNKEL bei verringerter W�usten-


�ache vor allem in der Westsahara, aber auch in Teilen der Ostsahara und Arabiens ver-

mehrter Bewuchs mit Trockensteppe und xerophytischem Busch auftritt (siehe Abb. 27 -

29); hinzu kommt PLGM als Gleichgewichtszustand des ungekoppelten Systems (siehe

Abb. 18). Der optische Eindruck kann statistisch untermauert werden:

Im Regionalausschnitt Nordafrika (siehe Abschnitt A.1) kommen sechs Biome vor.

Der warmtemperierte immergr�une Wald bleibt bei den folgenden Betrachtungen un-

ber�ucksichtigt, da er in allen Simulationen unver�andert erscheint. Die Fl�achenanteile

der Biome verdeutlichen die verschiedenen Gleichgewichte:

Simulation tropischer xerophy- Trocken- Trocken-/ Sand-

Trockenwald/ tischer steppe Halb- w�uste

Savanne Busch w�uste

PLGM 17 6 4 26 48

CONTROL/HELL 24 8 2 22 44

WALD/WIESE/DUNKEL 31 17 9 16 27

Zwischen den Gleichgewichts-Biomverteilungen von WALD, WIESE und DUNKEL

gibt es in Nordafrika keinerlei signi�kante Unterschiede (siehe Abschnitt A.3) der abso-

luten Biom
�achen.

Bei einem Vergleich von CONTROL und HELL unterscheidet sich die Vegetati-

on an vier Punkten: Trockensteppe wird in HELL zu jeweils einem Punkt Trocken-

bzw.Halbw�uste und Sandw�uste, xerophytischer Busch geht in jeweils einen Punkt tro-

pischen Trockenwaldes bzw. Savanne und Trockensteppe �uber. Dadurch wird in den
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Abbildung 27: Gleichgewichts-Biomverteilung gem�a� der mit einer unrealistischen Anfangs-

Biomverteilung gestarteten LGM-Simulation WALD des gekoppelten ECHAM-BIOME-

Modells.

Abbildung 28: Wie Abbildung 27, nur Simulation WIESE.
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Abbildung 29: Wie Abbildung 27, nur Simulation DUNKEL.

Abbildung 30: Wie Abbildung 27, nur Simulation HELL.
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beiden Simulationen ein Fl�achenanteil von 2,2% mit unterschiedlichen Biomen belegt.

Die absoluten Fl�achen der Trockensteppe sowie der Trocken- bzw.Halbw�uste unter-

scheiden sich dabei jeweils mit einer Signi�kanz von 99%. Die �i (siehe Abschnitt A.1)

spiegeln diese Di�erenzen in erster Linie f�ur das kleine Steppenbiom mit einem Wert

von 0,562 wider, w�ahrend die �Ubereinstimmung beim W�ustenbiom mit 0,984 sehr hoch

ist.

Bei einem Vergleich der Vegetationsverteilungen der beiden
"
Gleichgewichtsgrup-

pen\ gegeneinander sowie bei einem Vergleich aller gekoppelten Simulationen mit

PLGM �ndet man fast ausschlie�lich zu 99% signi�kante Di�erenzen der absoluten

Biom
�achen.

Auch die �-Statistik zeigt eine hervorragende �Ubereinstimmung innerhalb der Gleich-

gewichtsgruppen: Das globale � liegt stets zwischen 0,923 und 0,968 . Bei einem Ver-

gleich der Gruppen gegeneinander �ndet man Werte um 0,6 . Hier pa�t PLGM mit

einem � von 0,750 bzw. 0,764 ebenfalls besser zu CONTROL und HELL als zu WALD,

WIESE und DUNKEL mit Werten um 0,5 .

Das vom gekoppelten ECHAM-BIOME -Modell erlangte Gleichgewicht h�angt somit

von der initialen Vegetationsverteilung ab.

In Nordafrika bleibt in den Simulationen, in denen zu Beginn eine helle Sandw�uste

vorhanden war, eine W�uste auch weiterhin dominant, w�ahrend sich ansonsten insbe-

sondere im westlichen Teil der Sahara eine Vegetation ausbreiten kann.

Ursache hierf�ur k�onnte eine bio-geophysikalische Wechselwirkung sein, wie sie von

Charney (1975) formuliert wurde: Der Sandboden der W�uste re
ektiere aufgrund seiner

hohen Albedo mehr solare Strahlung als eine bewachsene Umgebung. Da eine W�usten-

ober
�ache au�erdem wesentlich hei�er sei und man dort weniger Wolken f�ande, emittiere

sie zudem mehr langwellige Strahlung. Eine W�uste erfahre also im Vergleich zu ihrer

Umgebung einen Energieverlust aufgrund der Strahlungsverh�altnisse.

Um das thermische Gleichgewicht aufrechtzuerhalten, m�usse die Luft �uber der

W�uste absinken, wobei sie adiabatisch komprimiert und somit w�armer w�urde, weshalb

ihre relative Feuchte und daher die Niederschlagswahrscheinlichkeit abn�ahme.

Nach einiger Kritik an dieser Theorie erkl�arten Charney et al.(1977), eine vermin-

derte Nettostrahlung ginge im Falle der W�uste in erster Linie auf Kosten der Verdun-

stung. Der verminderte latente W�arme
u� bewirke eine Absenkung der feuchtstatischen

Energie, wodurch Konvektion und damit konvektiver Niederschlag unwahrscheinlicher

w�urden. Durch diese Art der Selbstinduktion k�onne sich eine W�uste gen�ugend hoher

Albedo selbst erhalten. Umgekehrt kann bei einer zu geringen Albedo diese R�uckkopp-

lung nicht greifen, so da� eine Existenz von Vegetation m�oglich wird.

Um beurteilen zu k�onnen, inwieweit diese Theorie das Auftreten zweier Gleichge-

wichte in den Simulationen des gekoppelten ECHAM-BIOME -Modells erkl�aren kann,

betrachten wir die Mittelwerte der angesprochenen Klimavariablen �uber die Sommer-

monate in der Region Nordafrika (siehe Tab. 8). Im Winter bewirkt eine zus�atzliche

Vegetation in der Sahara aufgrund der erh�ohten Absorption der Solarstrahlung h�ohe-

re Bodentemperaturen, ohne dabei signi�kanten Ein
u� auf den Feuchtehaushalt zu
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Klimavariable HELL WALD

Vegetationsindex [%] 28 46

Hintergrundalbedo [%] 26 22

Bedeckungsgrad [%] 36 42

solare Strahlung " [ W
m2 ] -73 -59

Globalstrahlung [ W
m2 ] 297 281

solare Strahlung netto [ W
m2 ] 224 222

Bodentemperatur [ÆC] 29,2 27,8

thermische Strahlung " [ W
m2 ] -468 -460

atmosph�arische Gegenstrahlung [ W
m2 ] 366 371

thermische Strahlung netto [ W
m2 ] -102 -89

Strahlungsbilanz Boden [ W
m2 ] 122 133

Strahlungsbilanz TOA [ W
m2 ] 54 64

sensibler W�arme
u� [ W
m2 ] -45 -41

Verdunstung [mm
mon

] -48 -65

latenter W�arme
u� [ W
m2 ] -46 -63

feuchtstatische Energie 850hPa [103 J
kg
] 327 329

Gesamtniederschlag [mm
mon

] 75 102

relative Bodenfeuchte [%] 34 41

Tabelle 8: Mittelwerte verschiedener Ober
�achenparameter und Klimavariablen der mit un-

realistischen Anfangs-Biomverteilungen gestarteten LGM-SimulationenHELL undWALD des

gekoppelten ECHAM-BIOME-Modells in der Region Nordafrika (JJA); negative Fl�usse gehen

von der Ober
�ache weg.

nehmen. Daher wird im Folgenden auf eine Darstellung dieser Monate verzichtet.

Die jeweiligen Di�erenzen der in der Tabelle aufgef�uhrten Gr�o�en sind zu 99%

signi�kant; einzig f�ur den Nettowert der solaren Strahlung am Boden �ndet man eine

Signi�kanz von 95%. Es sollte ber�ucksichtigt werden, da� es sich bei den angegebenen

Zahlenwerten um Mittelwerte �uber den jeweiligen Gleichgewichtszeitraum handelt; die

Ergebnisse stellen also das aus der Wechselwirkung resultierende Gleichgewicht dar.

Die Frage, ob diese Wechselwirkung �uberhaupt einsetzen kann, h�angt jedoch von den

Werten bei der ersten Iteration ab.

Auf die Wahl eines kleineren Ausschnittes - etwa des westlichen Teils Nordafrikas -

wird trotz eindeutigerer Ergebnisse verzichtet, da �ahnliche �Anderungen der Vegetation

in der gesamten Region zu beobachten sind.

Zur gr�o�eren �Ubersichtlichkeit wird sich auf je einen typischen Vertreter der bei-

den Gleichgewichtsgruppen beschr�ankt. Es werden die Simulationen HELL und WALD

gew�ahlt, da diese beiden Simulationen bei einer lokalen Trendanalyse (siehe Abschnitt

A.2) verschiedener Klimagr�o�en weniger Trends als die �ubrigen Simulationen aufweisen,

ihre Gleichgewichte also am stabilsten wirken. Das Vorgehen erscheint legitim, da man

sowohl zwischen HELL und CONTROL einerseits als auch zwischen WALD, WIESE

und DUNKEL andererseits im allgemeinen keine signi�kanten Di�erenzen der Regio-

nalmittel einzelner Klimagr�o�en �ndet.
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Anhand von Tabelle 8 ergibt sich folgendes Bild:

Bewachsene Ober
�achen haben eine geringere Albedo als W�usten, weshalb in WALD

weniger solare Strahlung re
ektiert wird als in HELL. Da man �uber bewachsenen

Fl�achen mehr Wolken �ndet, f�allt jedoch weniger kurzwellige Strahlung ein, so da� der

Boden in WALD netto nur etwas weniger solare Strahlung erh�alt als der W�ustenboden

in HELL. Betrachtet man anstelle des gesamten Nordafrikas nur den westlichen Teil,

so �ndet man, da� der Boden in WALD mit einer Signi�kanz von 99% etwa 7W/m2

mehr Strahlung erh�alt.

Abbildung 31: Schematische Darstellung der dreidimensionalen Zirkulation im asiatischen

Sommermonsun (nach Subbaramayya und Ramanadnam(1981))

Die entscheidendere Rolle spielt die thermische Strahlungsbilanz: Aufgrund der

geringen Bodentemperaturen �uber der bewachsenen Ober
�ache wird dort nach dem

Stefan-Boltzmann-Gesetz weniger langwellige Strahlung emittiert. Zudem erh�oht sich

durch die st�arkere Wolkenbedeckung die atmosph�arische Gegenstrahlung, so da� netto

weniger langwellige Strahlung verloren geht. Daher ist die Strahlungsbilanz am Boden

wie auch am Oberrand der Atmosph�are in WALD deutlich positiver als in HELL.

Durch die niedrigen Bodentemperaturen �uber der Vegetation verringert sich der

sensible W�arme
u�, wodurch die zur Verdunstung zur Verf�ugung stehende Energie in

WALD weiter erh�oht wird. Dies zeigt auch der latente W�arme
u�. Mit der feucht-

statischen Energie erh�ohen sich die konvektiven Niederschl�age in WALD. Die Feuch-

tigkeit kann wiederum die Vegetation erhalten. Die positive R�uckkopplung ist somit

vollst�andig.

Da in DUNKEL trotz anf�anglicher Bedeckung mit Trocken- bzw.Halbw�uste eine Ve-

getation in die Sahara einzieht, setzt der von Charney beschriebene Proze� zur Selbst-

erhaltung der W�uste zumindest im gekoppelten ECHAM-BIOME -Modell eine h�ohere

Albedo als 20% voraus.

Die Tatsache, da� der Gesamtniederschlag stets die Verdunstung �uberwiegt, und
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Abbildung 32: Di�erenz WALD-HELL der Schichtdicke 200 { 500hPa [gpm] zwischen den

beiden mit unrealistischen Anfangs-Biomverteilungen gestarteten LGM-Simulationen des ge-

koppelten ECHAM-BIOME-Modells im afrikanisch-indischen Raum (JJA); in den schraÆerten

Gebieten ist die Di�erenz gem�a� des zweiseitigen Students T-Tests zu mindestens 95% signi�-

kant.

zwar in WALD st�arker als in HELL, verdeutlicht, da� in WALD mehr Feuchte adve-

hiert werden mu�, was auf einen verst�arkten S�udwestmonsun hindeutet. Dies w�urde

auch erkl�aren, warum sich die Vegetation in WALD lediglich im westlichen, nicht so

sehr aber im �ostlichen Teil der Sahara ausbreiten kann.

Die erh�ohte feuchtstatische Energie in WALD bedeutet eine st�arkere Konvektion als

in HELL, was zu einer deutlichen Beein
ussung der im Sommer auftretenden tropischen

Oststrahlstr�omung f�uhrt (vergleiche auch Laval und Picon (1986)):

Globale Karten des sommerlichen Geschwindigkeitspotentials zeigen eine Dipol-

struktur. Heute liegt das Hauptkonvektionsgebiet im s�udostasiatischen Raum (siehe

Abb. 16). Die aufsteigenden Luftmassen speisen die tropische Oststrahlstr�omung, die

bei etwa 14ÆN verl�auft und ihr Maximum in 200 - 100 hPa zeigt.

Ihr wesentlicher absteigender Ast be�ndet sich �uber S�udafrika im Bereich des subtro-

pischen Hochdruckg�urtels. Ein zweiter schw�acherer Ast der Str�omung verl�auft st�arker

zonal und sinkt allm�ahlich �uber dem nordafrikanischen Raum ab (siehe Abb. 31). Hier

kann Konvektion je nach Lage des Konvektionsgebietes und Richtung der H�ohen-

str�omung die tropische Oststrahlstr�omung �uber die Corioliskraft entweder verst�arken

oder abschw�achen (Bauer (1996)).

Im LGM be�ndet sich das sommerliche globale Hauptkonvektionsgebiet im Westpa-

zi�k (siehe etwa Abb. 17) und speist den Hauptteil der tropischen Oststrahlstr�omung.

Ein weiterer Teil der Str�omung ergibt sich durch Konvektion in dem im LGM weitge-

hend verlandeten malaiischen Archipel.

Die geringe initiale Hintergrundalbedo von maximal 20% hatte in WALD, WIESE
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Abbildung 33: Zonale Windkomponente [m/s] in 200hPa gem�a� der mit einer unrealisti-

schen Anfangs-Biomverteilung gestarteten LGM-Simulation HELL des gekoppelten ECHAM-

BIOME-Modells im afrikanisch-indischen Raum (JJA).

und DUNKEL insbesondere in der westlichen Sahara st�arker konvektive Bedingungen

als in CONTROL und HELL zur Folge.

Vermehrt freiwerdende latente Energie f�uhrt �uber der Vegetation zu einer Zunah-

me der Schichtdicke in der mittleren und oberen Troposph�are (siehe Abb. 32) und zu-

nehmender H�ohendivergenz. Im Sommer ist in der betrachteten Region die s�udliche

Hadleyzelle deutlich ausgepr�agt -mit maximaler Konvektion bei 10 { 15ÆN -, w�ahrend

die gewohnte Zellenstruktur weiter n�ordlich durch das Auftreten eines zweiten Kon-

vektionsmaximums sowie durch Ein
�usse des Subtropen-Strahlstroms aufgel�ost wird.

Resultat ist eine s�udw�arts gerichtete Str�omungskomponente in der H�ohe, die im all-

gemeinen geringere Windgeschwindigkeiten als die zonale Komponente aufweist (hier

nicht gezeigt).

Die etwa in WALD gegen�uber HELL verst�arkt aufsteigenden Luftmassen haben so-

mit nach der Divergenz in der H�ohe �uber die Ablenkung durch die Corioliskraft eine

Verst�arkung der tropischen Oststrahlstr�omung zur Folge (siehe Abb. 33/34).

�Ahnlich kann die Verst�arkung der Oststrahlstr�omung �uber Zentralafrika mit dem

Abbildung 34: Wie Abbildung 33, nur Simulation WALD.
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Abbildung 35: Di�erenz WALD-HELL der Geschwindigkeitspotentiale [km2/s] in 200hPa

zwischen den beiden mit unrealistischen Anfangs-Biomverteilungen gestarteten LGM-

Simulationen des gekoppelten ECHAM-BIOME-Modells (JJA).

Abbildung 36: Wie Abbildung 35, nur Di�erenz CONTROL-PLGM zwischen der mit einer

realistischen Anfangs-Biomverteilung gestarteten LGM-Simulation des gekoppelten ECHAM-

BIOME-Modells und der ungekoppelten PMIP-Simulation des LGM.
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R�uckgang der hellen Sandw�uste in WALD zugunsten einer Vegetation im s�udlichen Teil

der Ostsahara in Verbindung gebracht werden. In WALD reicht die verst�arkte tropische

Oststrahlstr�omung weiter auf den Atlantik hinaus als in HELL. Damit verschiebt sich

auch ihr Absinkbereich weiter nach Nordwesten.

So zeigen die sommerlichen Geschwindigkeitspotentialfelder in 200 hPa f�ur WALD

im nordafrikanischen Bereich gegen�uber HELL eine verst�arkte H�ohendivergenz H�ohen-

divergenz und somit eine Zunahme der konvektiven Bedingungen, bei umgekehrten

Verh�altnissen im atlantischen Raum(siehe Abb. 35). Unterschiede in der Globalstrah-

lung und der atmosph�arischen Gegenstrahlung, welche im Nordatlantik ihr Maximum

erreichen, verdeutlichen diese Verlagerung.

�Ahnliches wie f�ur den Vergleich der beiden Gleichgewichtszust�ande der gekoppelten

Simulationen ergibt sich f�ur den Vergleich von CONTROL mit PLGM: Eine lokal um

bis zu 10% niedrigere initiale Albedo in CONTROL f�uhrte vor allem im Bereich der

s�udwestlichen Sahara zu einer erh�ohten Bedeckung mit Vegetation (siehe Abschnitt 7.6).

Hierdurch ergibt sich eine leichte Verst�arkung der tropischen Oststrahlstr�omung (hier

nicht gezeigt). Die Zunahme der Konvektion in CONTROL zeigt sich in der H�ohe in

einer Abnahme der konvergenten Bedingungen �uber Nordafrika (siehe Abb. 36).

8.2 S�udasien

In der Region um Vorder- und Hinterindien ergeben sich �ahnliche Di�erenzen in den

Vegetationsmustern wie in Nordafrika (vergleiche Abb. 18/19 und Abb. 27 { 30):

Die �-Statistik deutet in der Region S�udasien wiederum auf zwei Gleichgewichts-

gruppen hin, wenngleich diese weniger ausgepr�agt als in Nordafrika erscheinen: Die
�Ubereinstimmung zwischen CONTROL und HELL ist exzellent mit �=0,884; WALD,

WIESE und DUNKEL untereinander zeigen Werte um 0,8 . Bei einem Vergleich der

Gruppen gegeneinander liegen die � zwischen 0,617 und 0,708 .

Im Gegensatz zu Nordafrika pa�t der PLGM-Lauf hier mit �-Werten um die 0,6

besser zu WALD, WIESE und DUNKEL als zu CONTROL und HELL mit Werten von

0,409 bzw. 0,443.

Ein Vergleich von WALD, WIESE und DUNKEL zeigt bei keinem der zehn in

S�udasien vorkommenden Biome eine signi�kante Di�erenz der absoluten Fl�achen. CON-

TROL pa�t mit bei signi�kant unterschiedlichen Biomen am ehesten zu HELL. PLGM

zeigt auch hier bei mindestens zwei signi�kant verschiedenen Biomen eine gr�o�ere �Ahn-

lichkeit zu WALD, WIESE und DUNKEL als zu CONTROL und HELL.

Insbesondere die Fl�achenanteile zweier Biome in der Region S�udasien verdeutlichen

die verschiedenen Gleichgewichtszust�ande:

Simulation xerophytischer Busch Trocken-/bzw.Halbw�uste

PLGM 38 15

WALD/WIESE/DUNKEL 35 23

CONTROL/HELL 25 32
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Die Ursache f�ur die �Ahnlichkeit von PLGM zu WALD, WIESE und DUNKEL in

S�udasien ist in den verschiedenen Ober
�achenparametern zu �nden (siehe Abschnitt

7.5 und Tab. 9).

Doch warum �ahneln sich CONTROL und HELL in S�udasien?

F�ur den nordafrikanischen Raum erscheint das plausibel, da man in beiden Simula-

tionen Anfangswerte der Hintergrundalbedo von 35% antre�en kann. Dies gilt jedoch

nicht f�ur die indische Region, in der die Albedowerte in CONTROL maximal bei 20%

liegen. Auch den Vegetationsdaten zufolge w�are eine �Ahnlichkeit zwischen DUNKEL

und HELL wahrscheinlicher.

M�oglicherweise machen sich die Vorg�ange in Nordafrika auch hier bemerkbar. Daf�ur

spricht ebenfalls die Tatsache, da� sich Unterschiede einzelner Klimagr�o�en zwischen

den verschiedenen Simulationen wiederum in den Sommermonaten bemerkbar machen.

Doch auf welche Weise h�angen die nordafrikanische und die indische Region zusammen?

Zur Versorgung der tropischen Oststrahlstr�omung liefert das Tibetanische Plateau

einen entscheidenden Beitrag (vergleiche Abb. 31): Durch die mit zunehmender som-

merlicher Einstrahlung einhergehende Aufheizung des Hochplateaus verst�arken sich

f�uhlbare und latente W�arme
�usse, welche eine Erw�armung der mittleren und oberen

Troposph�are bewirken. �Uber eine Zunahme der Schichtdicke f�uhrt dies zur Ausbildung

des mit einer H�ohendivergenz verbundenen Tibethochs. Die auseinanderstr�omenden

Luftmassen speisen nach Ablenkung durch die Corioliskraft zum einen den Subtropen-

Strahlstrom im Norden und zum anderen die tropische Oststrahlstr�omung im S�uden.

Um die in der H�ohe mit der Oststrahlstr�omung nach S�udwesten ab
ie�enden Luft-

massen auszugleichen, mu� aus Kontinuit�atsgr�unden am Boden eine vom Meer zum

Land gerichtete S�udweststr�omung entstehen, der indische Sommermonsun. Ein wichti-

ger Teil dieser Str�omung ist der in 1 { 2 km H�ohe verlaufende Somali-Strahlstrom: Als

Passatstr�omung von der S�udhemisph�are kommend �uberschreitet er den �Aquator, wird

an Ostafrika
"
re
ektiert \ und erstreckt sich �uber das Arabische Meer nach Indien. Seine

Ausl�aufer �uberqueren den Golf von Bengalen und Hinterindien bzw. die Malaienhalb-

insel und konvergieren schlie�lich mit der westpazi�schen Str�omung und den Passaten

der S�udhemisph�are (Bauer (1996)).

Auf diese Weise ist die tropische Oststrahlstr�omung eng mit dem indischen Som-

mermonsun verkn�upft.

Zur Untersuchung der Simulationsergebnisse werden wiederum WALD und HELL

als typische Vertreter der beiden Gleichgewichtszust�ande betrachtet (siehe Abschnitt

8.1):

Eine verst�arkte tropische Oststrahlstr�omung �uber Nordafrika erfordert aus Konti-

nuit�atsgr�unden o�enbar einen erh�ohten Nachschub im Eingangsbereich. Diesen Ein-

druck vermittelt die im gesamten s�udasiatischen Raum verst�arkte H�ohendivergenz in

WALD (siehe Abb. 35). �Uber ein intensiviertes Tibethoch sollte dies eine Verst�arkung

der Monsunzirkulation bedeuten.

Tats�achlich beobachtet man in WALD gegen�uber HELL eine Zunahme der Schicht-

dicke in der mittleren und oberen Troposph�are. Das Zentrum der Erw�armung liegt
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dabei s�udwestlich des Himalayas (siehe Abb. 32). In dieser Region �ndet man in WALD

lokal um bis zu 100mm/mon h�ohere Niederschl�age als in HELL.

Ursache ist o�enbar eine in WALD st�arker als in HELL auf das Festland gerichtete

Str�omung im nord�ostlichen Arabischen Meer. Im Gebiet der W�uste Tharr ergibt sich

dazu passend ein in WALD um bis zu 2 hPa niedrigerer Luftdruck bei um bis zu 1,5ÆC

h�oheren Bodentemperaturen (hier nicht gezeigt).

Die Auswirkungen der erh�ohten Niederschl�age in WALD sollen wiederum anhand

der Mittelwerte verschiedener Klimavariablen �uber die Sommermonate in der Region

S�udasien nachvollzogen werden (siehe Tab. 9). Die jeweiligen Di�erenzen sind zu minde-

stens 95% signi�kant; einzig f�ur den Nettowert der solaren Strahlung am Boden �ndet

man keine Signi�kanz, wie in Nordafrika ist die thermische Strahlungsbilanz entschei-

dender.

Es sollte beachtet werden, da� der betrachtete Regionalausschnitt nicht nur die von

der angesprochenen Niederschlagserh�ohung betro�enen Gebiete umfa�t. Auf die Wahl

eines entsprechend kleineren Ausschnittes wird aus Gr�unden der Modellau
�osung (siehe

Abschnitt 2.2) trotz eindeutigerer Ergebnisse verzichtet.

Klimavariable HELL WALD

Gesamtniederschlag [mm
mon

] 81 98

Vegetationsindex [%] 45 56

Waldindex [%] 8 13

Blatt
�achenindex [m
2

m2 ] 1,9 2,6

Hintergrundalbedo [%] 19,1 18,5

relative Bodenfeuchte [%] 24 28

Verdunstung [mm
mon

] -68 -75

Bedeckungsgrad [%] 45 49

Bodentemperatur [ÆC] 25,7 25,3

thermische Strahlung " [ W
m2 ] -460 -457

atmosph�arische Gegenstrahlung [ W
m2 ] 379 381

thermische Strahlung netto [ W
m2 ] -81 -76

solare Strahlung " [ W
m2 ] -44 -43

Globalstrahlung [ W
m2 ] 289 284

solare Strahlung netto [ W
m2 ] 244 241

Strahlungsbilanz Boden [ W
m2 ] 164 166

Strahlungsbilanz TOA [ W
m2 ] 76 78

sensibler W�arme
u� [ W
m2 ] -45 -40

latenter W�arme
u� [ W
m2 ] -65 -73

feuchtstatische Energie 850hPa [103 J
kg
] 330 331

Tabelle 9: Mittelwerte verschiedener Ober
�achenparameter und Klimavariablen der mit un-

realistischen Anfangs-Biomverteilungen gestarteten LGM-SimulationenHELL undWALD des

gekoppelten ECHAM-BIOME-Modells in der Region S�udasien (JJA).

Durch die erh�ohten Niederschl�age kann in WALD mehr Vegetation als in HELL
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Abbildung 37: Di�erenz WALD-HELL der Stromlinien in 200hPa zwischen den beiden

mit unrealistischen Anfangs-Biomverteilungen gestarteten LGM-Simulationen des gekoppelten

ECHAM-BIOME-Modells im afrikanisch-indischen Raum (JJA).

existieren. Es kommt zu einer verst�arkten Verdunstung. Die Tatsache, da� die Nieder-

schl�age insbesondere in WALD die Verdunstung �uberwiegen, verdeutlicht eine erh�ohte

Feuchtekonvergenz durch eine verst�arkte Monsunstr�omung.

Mit der Abk�uhlung des Bodens in WALD um lokal bis zu 3ÆC verringert sich die

thermische Ausstrahlung. Zudem erh�alt der Boden in WALD durch die erh�ohte Wol-

kenbedeckung mehr atmosph�arische Gegenstrahlung. Beides zusammen f�uhrt dazu, da�

der Boden in WALD weniger langwellige Strahlung verliert als in HELL.

Entscheidender als die durch eine geringere Albedo verminderte Re
exion der sola-

ren Strahlung ist die mit mehr Wolken verbundene Verringerung der Globalstrahlung,

so da� netto WALD weniger solare Strahlung erh�alt. Da der E�ekt der thermischen

Strahlung �uberwiegt, zeigt WALD insgesamt eine etwas positivere Strahlungsbilanz am

Boden und am Oberrand der Atmosph�are als HELL, wobei lokal Unterschiede von bis

zu 20W/m2 zwischen den beiden Simulationen auftreten k�onnen.

Aufgrund der niedrigeren Temperaturen �ndet man einen verringerten sensiblen

W�arme
u� in WALD. Die �ubersch�ussige Energie kommt der Verdunstung zugute. Die

bei der Konvektion freiwerdende latente W�arme f�uhrt zu der angesprochenen Zunahme

der Schichtdicke in der mittleren und oberen Troposph�are und kommt so der tropischen

Oststrahlstr�omung zugute (siehe Abb. 37, 33 und 34).

Auf diese Weise k�onnte die verst�arkte Oststrahlstr�omung in Nordafrika in WALD,

WIESE und DUNKEL �uber eine Intensivierung des Sommermonsuns f�ur Bedingungen

sorgen, die in Teilen Indiens eine vermehrte Existenz von Vegetation m�oglich machen.

F�ur die Ver�anderungen in S�udasien sind also m�oglicherweise die Vegetationsverh�alt-

nisse in Nordafrika ausschlaggebend. Dies w�urde die �Ahnlichkeit der Simulationen

CONTROL und HELL in der indischen Region erkl�aren.

Meehl (1994) beschreibt zwei interne R�uckkopplungsmechanismen w�ahrend des in-
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dischen Sommermonsuns: Eine erh�ohte Bodenfeuchte k�onne �uber eine verst�arkte Ver-

dunstung entweder zu vermehrten Niederschl�agen, einem verst�arkten Monsun und er-

neuter Erh�ohung der Bodenfeuchte f�uhren oder aber zu einer Abk�uhlung des Bodens,

die durch den verringerten Land-See-Kontrast eine Abschw�achung des Monsuns mit

sich bringt. Ob die positive oder die negative R�uckkopplung in einer Modellsimulation

die Oberhand gewinnt, k�onne mit dem in dem Modell verwandten Konvektionsschema

zusammenh�angen.

In den Simulationen dieser Arbeit scheint die positive R�uckkopplung zu �uberwiegen:

Die h�ohere Bodenfeuchte in WALD ist mit vermehrten Niederschl�agen und einem ge-

gen�uber HELL verst�arkten Monsun verbunden. Die Abk�uhlung des Bodens spielt eine

untergeordnete Rolle. M�oglicherweise tri�t die negative R�uckkopplung eher auf das Ge-

biet der W�uste Tharr zu, in dem man bei der verst�arkten Einstr�omung in WALD h�ohere

Temperaturen als in HELL �ndet, da die mit dem intensivierten Monsun verbundenen

Niederschl�age nicht diesem Bereich zugute kommen, sondern erst vor dem Himalaya

f�ur feuchtere Bedingungen und eine st�arkere Verdunstung sorgen. Beide Regionen sind

in Meehls Betrachtungen enthalten.

8.3 Ostasien

Im sibirischen Raum waren die Vegetationsunterschiede zwischen der ungekoppelten

PMIP - Simulation des LGM und der LGM - Simulation des gekoppelten ECHAM-

BIOME -Modells auf die Wechselwirkung von Vegetation, Schnee und Albedo im Be-

reich von Tundra und Taiga zur�uckgef�uhrt und f�ur die Abk�uhlung in CONTROL ver-

antwortlich gemacht worden (siehe Abschnitt 7.2). Wie sieht dieses Gebiet in den Ano-

maliel�aufen aus (vergleiche Abb. 18/19 und Abb. 27 { 30) ?

Die �-Statistik gibt in Ostasien die deutlichste �Ubereinstimmung mit einem � von

0,907 wiederum f�ur die Simulationen CONTROL und HELL an. Aber auch WALD,

WIESE und DUNKEL zeigen mit Werten um die 0,85 eine gr�o�ere �Ahnlichkeit als

in S�udasien. Die Unterschiede zwischen diesen beiden Gruppen scheinen bei Werten

zwischen 0,715 und 0,795 noch weniger ausgepr�agt.

PLGM pa�t mit einem � von 0,631 bzw. 0,659 eher zu CONTROL und HELL als

zu WALD, WIESE und DUNKEL mit Werten zwischen 0,501 und 0,566.

Bei einem Vergleich der absoluten Biom
�achen zeigen sich zwischen CONTROL

und HELL keine signi�kanten Di�erenzen; dies gilt auch f�ur s�amtliche Vergleiche mit

DUNKEL. Bei einer Betrachtung der �ubrigen gekoppelten Simulationen weisen maximal

zwei von den zehn vorkommenden Biomen signi�kante Unterschiede auf, es herrscht also

allgemein gro�e �Ubereinstimmung.

PLGM hebt sich mit jeweils bis zu vier signi�kant verschiedenen Biom
�achen davon

ab.

Betrachtet man wiederum die n�ordlichsten Gebiete, so m�ochte man zun�achst ver-

muten, da� in den Simulationen, die mit ausgedehnter Vegetation beginnen, diese auch

erhalten bleibt. Das ist o�enbar nicht der Fall:
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Simulation Tundra polare K�altew�uste

PLGM 26 7

CONTROL/HELL 20 20

WALD/WIESE/DUNKEL 16 26

Die Wanderungsmatrizen (hier nicht gezeigt) verdeutlichen, da� die Ausbreitung der

polaren K�altew�uste ausschlie�lich auf Kosten der Tundra vonstatten geht.

Denkbar w�are erneut ein Ein
u� der in Nordafrika ver�anderten atmosph�arischen

Zirkulation. Es werden wiederum WALD und HELL als typische Vertreter der beiden

Gleichgewichtsgruppen betrachtet (siehe Abschnitt 8.1):

Das sommerliche Geschwindigkeitspotentialfeld zeigt in WALD eine st�arkere H�ohen-

divergenz und somit st�arker konvektive Bedingungen als in HELL (siehe Abb. 35). Die

Modellergebnisse (hier nicht gezeigt) belegen, da� die Abnahme der Globalstrahlung

aufgrund der h�oheren Wolkenbedeckung in WALD nicht durch �Anderungen der �ubri-

gen Strahlungsgr�o�en und Fl�usse ausgeglichen werden kann, woraus um bis zu 1ÆC

niedrigere Bodentemperaturen als in HELL resultieren.

Die Temperatursummen liegen in dieser Region nahe dem Toleranzwert f�ur eine

Existenz von Vegetation (vergleiche Tab. 2), so da� es durch die sommerliche Tempera-

turabnahme in WALD dort vielerorts zu kalt f�ur ein P
anzenwachstum werden kann.

Wie nahe die Temperatursummen dieser Region am unteren Grenzwert liegen, zeigen

auch starke �Anderungen im Verlauf des S�udrandes der polaren K�altew�uste zwischen je

zwei Iterationen.

Die verringerte Ausbreitung der Trockensteppe weiter s�udlich in CONTROL und

HELL l�a�t sich ebenfalls mit der Ver�anderung der konvektiven Bedingungen erkl�aren.

8.4 Sonstige Regionen

W�ahrend sich die Simulationen in den bislang beschriebenen Regionen in zwei Gleich-

gewichtsgruppen aufteilen lassen, zeigen sich f�ur alle anderen Gebiete nur geringe Un-

terschiede in Klima und Vegetation (vergleiche Abb. 18/19 und Abb. 27 { 30).

Die beobachteten Di�erenzen lassen sich im allgemeinen auf die Ver�anderungen des

globalen Geschwindigkeitspotentialfeldes zur�uckf�uhren (siehe Abb. 35). Ursachen f�ur die

Unterschiede zu PLGM ergeben sich aus den Betrachtungen des vorigen Kapitels.

Europa:

Von den elf vorkommenden Biomen �ndet man bei einem Vergleich aller gekoppelten

Simulationen untereinander nur in zwei F�allen signi�kante Di�erenzen der absoluten

Fl�achen. Die �-Statistik ergibt stets Werte �uber 0,855 . Der Vergleich mit PLGM zeigt

maximale � von 0,566

Eine gegen�uber CONTROL und HELL verringerte H�ohenkonvergenz in WALD,

WIESE und DUNKEL spiegelt sich in einer an feuchtere Bedingungen angepa�ten Ve-

getation wider (vergleiche Tab. 2). So �ndet sich vereinzelt Waldtundra anstatt einer

Wiesen- bzw.Waldsteppe, die ihrerseits Teile der Trockensteppe verdr�angt.
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Zentralasien:

Von den elf vorkommenden Biomen beobachtet man bei einem Vergleich der gekoppel-

ten Simulationen untereinander zumeist nur bei je einem Biom signi�kante Di�erenzen

in der absoluten Fl�ache. Die �-Statistik ergibt stets Werte �uber 0,880. Die �Ahnlichkeit

mit PLGM ist mit �-Werten zwischen 0,711 und 0,774 relativ gro�: Es unterscheiden

sich stets mindestens drei Biome signi�kant in ihrer absoluten Fl�ache.

Einzig f�ur die kalt-aride Halbw�uste ergibt sich das bekannte Muster der zwei Grup-

pen mit CONTROL und HELL einerseits, bei Fl�achenanteilen von etwa 35%, sowie

WALD, WIESE und DUNKEL andererseits bei Anteilen von 31 - 34%, wobei die Un-

terschiede zwischen den Gruppen zumeist mit 99% Signi�kanz auftreten. Eine Abnah-

me der kalt-ariden Halbw�uste ist mit einer nicht signi�kanten Zunahme der Taiga, also

w�armeren und feuchteren Bedingungen verbunden.

Nordamerika:

Von den f�unfzehn vorkommenden Biomen unterscheidet sich bei einem Vergleich der

gekoppelten Simulationen zumeist nur je eines signi�kant in der absoluten Fl�ache. Of-

fenbar aufgrund starker Unterschiede einzelner Punkte insbesondere im Bereich des

Golfes von Mexiko liegen die �-Werte nur zwischen 0,803 und 0,876 ; einzig WALD und

WIESE weisen ein � von 0,929 auf. Im Vergleich mit PLGM unterscheiden sich stets

mindestens drei Biome signi�kant in ihrer absoluten Fl�ache. Die � zeigen Werte um

0,75 .

M�oglicherweise ist die verst�arkte H�ohenkonvergenz in WALD, WIESE und DUN-

KEL Ursache f�ur eine an trockenere Bedingungen als in CONTROL und HELL ange-

pa�te Vegetation. So �ndet sich vereinzelt xerophytischer Busch anstelle des warmtem-

perierten immergr�unen Waldes, Trocken- bzw.Halbw�uste anstelle einer Trockensteppe

oder auch tropischer Trockenwald bzw. Savanne anstelle des tropischen Monsunwaldes.

Mittel- und S�udamerika:

Von den elf vorkommenden Biomen treten bei einem Vergleich der gekoppelten Simula-

tionen insgesamt nur sechsmal Unterschiede der absoluten Fl�achen bei einer Signi�kanz

von 95% auf. F�unf dieser Di�erenzen kommen durch einen Vergleich mit HELL zustan-

de. Die � liegen zwischen 0,938 und 0,969 , mit den h�ochsten Werten bei HELL. Der

Vergleich mit PLGM zeigt f�ur maximal zwei Biome signi�kante Di�erenzen der abso-

luten Fl�ache. Auch die � zeigen eine gute �Ubereinstimmung mit Werten um 0,8 .

Da die �Anderungen im Geschwindigkeitspotential zwischen den gekoppelten L�aufen

o�enbar keine signi�kanten Di�erenzen anderer Klimavariablen bewirken k�onnen, soll

die in Abschnitt 7.6 vorgenommene Diskussion dieser Region gen�ugen.

S�udafrika:

Von den acht vorkommenden Biomen ergeben sich bei einem Vergleich der gekoppelten

Simulationen insgesamt viermal signi�kante Di�erenzen der absoluten Fl�achen, stets

bei einem Vergleich mit DUNKEL, da diese Simulation einen Punkt weniger Trocken-

bzw.Halbw�uste aufweist. Die �-Statistik ergibt Werte zwischen 0,880 und 0,948 . Im

Vergleich zu PLGM �ndet man stets f�ur mehr als zwei Biome signi�kante Di�erenzen.

Die � liegen zwischen 0,643 und 0,718 .

Da die Unterschiede zwischen den gekoppelten L�aufen nur gering sind, soll die Dis-
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kussion in Abschnitt 7.6 gen�ugen.

Australien:

Von den acht vorkommenden Biomen unterscheiden sich bei einem Vergleich der gekop-

pelten Simulationen maximal je zwei Biome signi�kant in ihrer absoluten Fl�ache. Dies

ist besonders bei einem Vergleich mit WALD, und hier wiederum beim xerophytischen

Busch der Fall. Tats�achlich beobachtet man, da� in WALD der xerophytische Busch

weite Bereiche der Trockensteppe einnimmt, wodurch gerade im S�udwesten Australiens

das Buschland direkt in Trocken- bzw.Halbw�uste �ubergeht. Die �-Statistik zeigt stets

Werte um 0,9 ; nur gegen�uber WALD liegen die � zwischen 0,803 und 0,838 . Bei ei-

nem Vergleich mit PLGM �ndet man �-Werte zwischen 0,741 und 0,786 ; lediglich der

Vergleich mit WALD ergibt ein � von 0,681 .

Die Modellergebnisse zeigen in WALD vermehrte Niederschl�age im S�udsommer mit

niedrigeren Temperaturen bei einer erh�ohten Verdunstung.

Bei den geringf�ugigen Unterschieden in den zuletzt angesprochenen Regionen ver-

wundert es nicht, da� bei einer globalen Betrachtung der Vegetation wiederum die

beiden Gleichgewichtszust�ande au�allen, deren Ursprung o�enbar im Gebiet der Saha-

ra liegt:

Global existieren bei s�amtlichen achtzehn Biomen zwischen CONTROL und HELL

keine signi�kanten Unterschiede der absoluten Fl�achen, und zwischen WALD, WIESE

und DUNKEL nur bei der Trockensteppe mit 95% Signi�kanz bei einem Vergleich der

beiden erstgenannten Simulationen. Vergleicht man die beiden Gleichgewichtsgruppen

gegeneinander, so �ndet man stets sechs oder sieben Biome mit signi�kanten Di�eren-

zen. Auch die �-Statistik ergibt innerhalb der GruppenWerte von �uber 0,917 , au�erhalb

der Gruppen hingegen Werte um 0,85 . HELL mit seinen massiven �Anderungen ist also

dem unter relativ realistischen Bedingungen gestarteten CONTROL am �ahnlichsten

Der Vergleich mit PLGM f�allt mit zumeist sieben signi�kanten Di�erenzen schlech-

ter aus. Auch die � sind mit Werten zwischen 0,710 und 0,772 niedriger, wobei PLGM

eher CONTROL und HELL �ahnelt.

Es f�allt auf, da� bei einem globalen Vergleich der Gleichgewichtsgruppen gegenein-

ander sowie bei den Vergleichen mit PLGM stets Unterschiede in der absoluten Fl�ache

der nur in Nordafrika und Arabien vorkommenden Sandw�uste (Biom 18) bei einer Si-

gni�kanz von 99% auftreten (vergleiche Tab. 10).

Bei einem Vergleich mit PLGM beobachtet man stets mit 99% Signi�kanz auftre-

tende Unterschiede der absoluten Fl�achen des tropischen Regenwaldes (Biom 1) sowie

der polaren K�altew�uste (Biom 17), was auf die Vorg�ange im sibirischen Raum zur�uck-

zuf�uhren ist.

Ein Vergleich der beiden Gleichgewichtsgruppen gegeneinander ergibt stets signi-

�kante Unterschiede f�ur den tropischen Trockenwald bzw. die Savanne (Biom 3), den

xerophytischen Busch (Biom 11), die Trockensteppe (Biom 12), die Trocken- bzw.Halb-

w�uste (Biom 15) sowie die kalt-aride Halbw�uste (Biom 16). Ursache sind die Verh�altnisse
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Simulation 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 16 17 18

PLGM 2,6 4,3 16,4 3,7 1,5 0,4 0,5 1,3 0,3 1,1 11,3 8,7 4,2 6,6 20,1 6,0 3,8 7,3

CONTROL 3,4 4,4 15,9 4,3 1,4 0,4 0,4 1,5 0,5 0,6 10,2 7,0 4,0 6,5 20,4 7,2 5,3 6,8

HELL 3,6 3,9 16,1 4,2 1,2 0,5 0,6 1,4 0,4 0,7 10,4 6,9 4,0 6,3 20,5 7,2 5,3 6,8

WALD 3,6 4,2 17,3 4,1 1,5 0,4 0,6 1,6 0,5 0,6 12,4 7,6 4,2 6,4 18,2 6,7 5,7 4,4

WIESE 3,5 4,1 17,3 4,1 1,4 0,4 0,6 1,6 0,5 0,6 11,6 8,8 4,3 6,1 18,7 6,3 5,9 4,4

DUNKEL 3,4 4,4 17,1 4,0 1,5 0,2 0,6 1,6 0,5 0,7 12,2 8,3 4,1 6,4 18,1 6,6 5,8 4,6

Tabelle 10: Fl�achenanteile der einzelnen Biome an der gesamten Landober
�ache au�erhalb der

Gletscher in den verschiedenen LGM-Simulationen.

in Nordafrika, in S�udasien und im sibirischen Raum.

Nach der in Kapitel 5 vorgenommenen Gliederung der Biome ergeben sich bei einem

globalen Vergleich der beiden Gleichgewichtsgruppen gegeneinander sowie der einzelnen

Simulationen gegen PLGM die gr�o�ten Unterschiede f�ur die helle Sandw�uste, f�ur die in

jedem Fall signi�kante Di�erenzen zu �nden sind, und auch f�ur die dunklen W�usten,

f�ur die man diese Di�erenzen fast immer beobachtet.

Bei den Wiesenbiomen zeigen sich signi�kante Unterschiede fast ausschlie�lich f�ur

den xerophytischen Busch und die Trockensteppe. Di�erenzen bei den Waldbiomen

treten nur vereinzelt auf.
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Schlu�bemerkungen

Zusammenfassung

Ein Ziel dieser Arbeit war die m�oglichst realistische Simulation der Klimaverh�altnisse

w�ahrend des LGM:

Die Ergebnisse der LGM-Simulation des PMIP mit dem ungekoppelten ECHAM3-

T42-Atmosph�arenmodell zeigten nach Anwendung des BIOME -Modells von Prentice

et al.(1992) insbesondere s�udlich des Eurasischen Eisschildes und im sibirischen Raum

einige Abweichungen von den geologischen Befunden: F�ur Europa ergaben die Simula-

tionsergebnisse des ungekoppelten Modells mehr Wald als von den Geologen angegeben

wird. In Sibirien untersch�atzte das Modell die s�udw�artige Ausdehnung der Tundra und

bestimmte wiederum zu viel Wald.

In der vorliegenden Arbeit f�uhrte die LGM-Simulation CONTROL des unter rea-

listischen Bedingungen gestarteten gekoppelten ECHAM-BIOME -Modells in weiten

Teilen Eurasiens zu Temperaturen, die um 1-2ÆC unter denen der ungekoppelten Simu-

lation lagen. Das Zentrum der Abk�uhlung befand sich mit Di�erenzen von �uber 5ÆC

im sibirischen Raum.

Hier war in der PMIP-Simulation eine konstante Bedeckung mit Wald zugrunde

gelegt worden. In CONTROL konnte sich die zugrundegelegte Vegetation den vorherr-

schenden Klimabedingungen anpassen, so da� au�erhalb der polaren K�altew�uste im

wesentlichen eine Bedeckung mit Tundra angenommen wurde. Bei Schneebedeckung

f�uhrte die Reduzierung des Waldes in CONTROL �uber eine Zunahme der Albedo zu

einer Erh�ohung der re
ektierten Strahlung. Bei einer weniger stark ver�anderten lang-

welligen Strahlungsbilanz erkl�arte dies die k�alteren Bedingungen.

Nach Bonan et al.(1992) spielen Ver�anderungen der Meeresober
�achentemperaturen

und der See-Eis-Bedeckung bei einer durch diese Wechselwirkung verursachten Albedo-

und Temperatur�anderung eine wichtige Rolle. Die Kopplung mit einem Ozeanmodell

w�are hier von Interesse.

Die k�alteren Bedingungen f�uhrten in CONTROL im sibirischen Raum zu einer

weiter nach S�uden vordringenden polaren K�altew�uste als in der PMIP-Simulation des

LGM sowie zu einer Verdr�angung des Waldes durch die Tundra. Auch in Zentral-

asien ergab sich eine st�arkere s�udw�artige Ausdehnung der Tundra vor allem auf Kosten

der Taiga. Somit gibt das gekoppelte ECHAM-BIOME -Modell die von den Geologen

rekonstruierte Vegetationsverteilung in diesem Gebiet realistischer wieder.

Auch in Nordamerika ergab die Simulation des gekoppelten Modells insbesondere

im Nordosten eine signi�kante Abk�uhlung gegen�uber der ungekoppelten Simulation. Im

Nordwesten zeigten sich im Sommer nur geringf�ugig ge�anderte Bedingungen, im Winter

hingegen eine deutliche Erw�armung. In CONTROL f�uhrte die Abk�uhlung im sibirischen

Raum zu einer Intensivierung des dortigen H�ohentroges. �Uber ein verst�arktes M�aan-

drieren der H�ohenstr�omung k�onnte dies die Temperaturbedingungen in Nordamerika

erkl�aren. M�oglicherweise war die ver�anderte H�ohenstr�omung auch f�ur die feuchteren

Bedingungen in Europa verantwortlich, die in CONTROL zu einer weiteren Verbrei-
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tung des Waldes gegen�uber der ungekoppelten Simulation f�uhrten und weiterhin den

geologischen Rekonstruktionen widersprechen.

Die Klima- und Vegetationsverh�altnisse der S�udhemisph�are erwiesen sich als vor

allem durch die umgebenden Ozeane gepr�agt. In den Tropen und Subtropen zeigte

ein Vergleich der Modellergebnisse mit den geologischen Befunden f�ur das LGM eine

Untersch�atzung der Abnahme von Temperaturen und Niederschl�agen in beiden Simu-

lationen. Dies k�onnte auf zu hohe von CLIMAP angegebene Meeresober
�achentempe-

raturen hindeuten, wie das von anderen Autoren vermutet wird (siehe z.B. Crowley und

North (1990)).

Der zweite Teil der vorliegenden Arbeit besch�aftigte sich mit der Frage, wie stabil

der in CONTROL simulierte Klimazustand ist:

Die ungekoppelte PMIP-Simulation des LGM f�uhrte zu einer Ausdehnung der Saha-

ra, die in etwa den heutigen Verh�altnissen entsprach. Nach den geologischen Befunden

wird ihre Ausdehnung damit vom Modell untersch�atzt.

Die f�unf gekoppelten Simulationen dieser Arbeit (CONTROL sowie vier mit unrea-

listischen Vegetationsverteilungen gestartete Anomalie-L�aufe) lie�en in dieser Region

zwei verschiedene Gleichgewichtszust�ande erkennen: CONTROL und HELL zeigten

eine ausgedehnte W�ustenbedeckung - die jedoch geringer war als die der ungekoppel-

ten Simulation -, w�ahrend WALD, WIESE und DUNKEL vermehrte Vegetation in der

Westsahara und in Teilen der Ostsahara und Arabiens aufwiesen.

Ursache f�ur diese Unterschiede war o�enbar der von Charney (1975) beschriebene

Mechanismus, nach dem sich eine W�uste gen�ugend hoher Albedo �uber eine Beein-


ussung des Strahlungs- und Feuchtehaushaltes selbst erhalten kann. So beobachtete

man in den mit heller W�uste gestarteten Simulationen die ausgedehnte W�usten
�ache,

w�ahrend sich in den �ubrigen Simulationen die Vegetation ausbreiten konnte. Vermehrte

Konvektion �uber den bewachsenen Ober
�achen hatte dabei einen verst�arkten S�udwest-

monsun zur Folge.

Die vermehrte Konvektion in WALD, WIESE und DUNKEL f�uhrte ferner zu einer

Intensivierung der tropischen Oststrahlstr�omung, die bei h�oheren Windgeschwindigkei-

ten weiter auf den Atlantik hinausreichte. M�oglicherweise bewirkte dies die verst�arkt

konvektiven Bedingungen im Eingangsbereich des Strahlstroms. �Uber eine Beein
us-

sung des indischen Sommermonsuns k�onnte so die vermehrte Vegetation s�udlich des

Himalayas in WALD, WIESE und DUNKEL erkl�art werden.

Somit sind unter den gegebenen Randbedingungen des LGM wenigstens zwei Gleich-

gewichtszust�ande des gekoppelten ECHAM-BIOME -Modells m�oglich. Dies gilt auch

f�ur die entsprechende Simulation des heutigen Klimas (Claussen (1996b)). Im Gegen-

satz dazu wird f�ur das holoz�ane Optimum nur ein m�oglicher Gleichgewichtszustand

des gekoppelten Modells mit einer bewachsenen Westsahara gefunden (Gayler (1995)).

Im LGM erscheinen die orbitalen Parameter den heutigen sehr �ahnlich, w�ahrend die

klimatischen Bedingungen deutlich verschieden waren; im holoz�anen Optimum sind die
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Verh�altnisse hingegen genau umgekehrt. Daher wirkt ein wesentlicher Ein
u� der orbi-

talen Parameter auf die Anzahl der m�oglichen Gleichgewichtszust�ande des gekoppelten

ECHAM-BIOME -Modells naheliegend, obgleich auch andere Gr�o�en wie Meeresober-


�achentemperaturen, Land-Meer-Verteilung, Gletscher oder CO2-Gehalt ber�ucksichtigt

werden m�ussen.

Denkbar w�are etwa folgender Zusammenhang:

Im holoz�anen Optimum haben eine st�arkere Neigung der Erdachse und die Tatsache,

da� das Perihel im Nordsommer erreicht wird, einen verst�arkten Jahresgang der Ein-

strahlung f�ur die Nordhemisph�are zur Folge. Die vermehrte Aufheizung des Landes

im Sommer bewirkt dort verst�arkte Monsunstr�omungen und erh�ohte e�ektive Nieder-

schl�age; umgekehrt bewirkt die vermehrte Abk�uhlung im Winter eine Abnahme der

e�ektiven Niederschl�age. �Uber das ganze Jahr betrachtet nimmt jedoch die Feuchtig-

keit zu (Kutzbach and Webb (1993)).

Auf Nordafrika angewendet bedeutet dies o�enbar, da� im holoz�anen Optimum die

klimatischen Bedingungen stets feucht genug f�ur eine Existenz von Vegetation in der

westlichen Sahara sind. Gro�r�aumige Strukturen -wie etwa die tropische Oststrahl-

str�omung - k�onnten durch die Einstrahlungsbedingungen in einer Weise vorhanden ge-

wesen sein, die die positive R�uckkopplung zur Selbsterhaltung der W�uste nach Charney

verhinderten.

Im Gegensatz dazu lassen die Einstrahlungsbedingungen heute wie auch im LGM

in den Simulationen des gekoppelten ECHAM-BIOME -Modells verschiedene Gleichge-

wichtszust�ande in Abh�angigkeit von der initialen Vegetationsverteilung zu. Tats�achlich

hat sich die gro�r�aumige Zirkulation derart eingestellt, da� keine Vegetation in der

Westsahara existiert. In den Modellsimulationen h�angt dies von einer initialen Albedo

von mehr als 20% ab, die eine R�uckkopplung nach Charney m�oglich macht. Ein ge-

ringerer Anfangswert der Albedo vermag dort jedoch tropische Oststrahlstr�omung und

Monsunzirkulation so zu verschieben, da� die Existenz von Vegetation insbesondere in

der westlichen Sahara wiederum m�oglich wird.

Ausblick

Um ein Gef�uhl f�ur die G�ute der erzielten Ergebnisse zu erhalten, soll an dieser Stelle

auf die Bedingungen eingegangen werden, unter denen die Ergebnisse erzielt wurden:

Die Modellierung globaler Vegetationsverteilungen steht noch am Anfang ihrer Ent-

wicklung. Das BIOME -Modell stellt ein denkbar einfaches Modell zur Simulation der

potentiellen nat�urlichen Vegetation dar.

Es reagiert auf Klimamittel, obgleich der Zusammenhang von Klima und Vegetation

nichtlinear ist. So h�angt beispielsweise der W�armebedarf einer P
anze von deren Ent-

wicklungsstadium ab. Selbst bei ausreichenden Temperatursummen w�are somit noch

nicht gew�ahrleistet, da� auch in jeder Entwicklungsphase gen�ugend W�arme vorhan-

den ist (Woodward (1987)). Ferner werden Klimaextreme, die eine Ausrottung ganzer

P
anzenbest�ande zur Folge haben k�onnen, bei der Verwendung von Klimamitteln nicht

beschrieben; einzig das absolute Temperaturminimum wird durch die Verwendung der

Mitteltemperatur des k�altesten Monats andeutungsweise erfa�t.

Eine sehr wesentliche Einschr�ankung bedeutet die Tatsache, da� es sich bei dem

BIOME -Modell um ein statisches Modell handelt, das die zu einem Klimazustand im
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Gleichgewicht stehende Vegetationsverteilung angibt. Will man die Vegetationsvertei-

lung zu einem bestimmten erdgeschichtlichen Zeitpunkt simulieren, so kann man nur

dann realistische Ergebnisse erzielen, wenn die tats�achliche Vegetation zu jenem Zeit-

punkt gen�ugend Zeit hatte, sich auf die vorherrschenden Klimabedingungen einzustel-

len. F�ur das LGM war dies der Fall. F�ur die vermutlich sehr raschen Klima�anderungen

der Zukunft wird dies nicht zutre�en.

Im Gegensatz zu einem dynamischen Modell kann ein statisches Modell eine schritt-

weise Verschiebung der Vegetation aufgrund sich �andernder Umweltbedingungen nicht

erfassen. So k�onnen Migrationsprozesse oder die einzelnen Stadien einer Sukzession

nicht beschrieben werden. Zudem existiert im allgemeinen keine rein vom Klima ab-

h�angende Schlu�gesellschaft. Zumeist sind auch andere Bedingungen wie etwa die Bo-

denverh�altnisse f�ur ein P
anzenwachstum von Bedeutung. Diese wiederum k�onnen in

dem hier verwendeten BIOME -Modell einzig �uber die totale nutzbare Wasserkapazit�at

Ber�ucksichtigung �nden. Insbesondere bei der Simulation anderer als heutiger Klimate

stellt eine Angabe dieser Gr�o�e ein Problem dar.

Ein entscheidender Punkt ist die Einf�uhrung der hellen Sandw�uste als 18. Biom.

Das Auftreten dieses Bioms h�angt nicht unmittelbar von den klimatischen Bedingun-

gen ab, sondern ergibt sich aus Satellitenbeobachtungen entsprechend heutiger Boden-

bescha�enheiten. Es erscheint sinnvoll, dieses Biom etwa anhand des Priestley-Taylor-

KoeÆzienten als Funktion der Umgebungsverh�altnisse darzustellen.

Weitere Verbesserungen k�onnten darin bestehen, einige vom ECHAM-Modell be-

rechnete Gr�o�en direkt in das BIOME -Modell zu �ubernehmen, anstatt sie dort noch-

mals zu bestimmen. Bei der Kopplung mit dem Atmosph�arenmodell k�onnte ferner ne-

ben den Ober
�achenparametern auch die totale nutzbare Wasserkapazit�at als Funktion

des jeweiligen Bioms �ubergeben werden. Auf diese Weise w�are es m�oglich, �Anderun-

gen der Bodenverh�altnisse aufgrund einer ver�anderten Vegetation zu erfassen. Ferner

erscheint eine Ber�ucksichtigung jahreszeitlicher �Anderungen der Vegetation und somit

der Ober
�achenparameter sinnvoll.

Bei der Modellierung von Pal�ao- wie auch von zuk�unftigen Klimaten k�onnte die

Ber�ucksichtigung des atmosph�arischen CO2-Gehaltes im BIOME -Modell eine Verschie-

bung der Dominanzhierarchie bewirken: C3-P
anzen, zu denen fast alle Baumarten

geh�oren, sind aufgrund einer ver�anderten Dunkelreaktion bei der Photosynthese weniger

tolerant gegen einen niedrigen CO2-Gehalt als C4-P
anzen (Bazzaz und Fajer (1992)),

was zu der starken Verbreitung von Gr�asern im LGM beigetragen haben k�onnte (Crow-

ley (1995)). Deren Auftreten w�urde also vom Modell untersch�atzt werden.

Ein Vorteil der neueren ECHAM4-Version liegt in einer realistischeren Vorgabe der

Ober
�achenparameter: So ist es in der �alteren Version beispielsweise m�oglich, da� der

Waldindex gr�o�ere Werte annimmt als der Vegetationsindex (vergleiche Claussen et

al.(1994)). Auch ist in der neuen Version eine Unterscheidung der Waldbiome anhand

ihrer Albedo m�oglich, da dort Albedowerte unter 15% zugelassen werden. Ferner ist

ECHAM4 in der Lage, verschiedene Bodentypen zu unterscheiden.

Die Ergebnisse dieser Arbeit verdeutlichen erneut, wie wichtig die Einbeziehung ei-

ner ver�anderlichen Vegetation ist, soll eine realistische Simulation der Klimaverh�altnisse

der Zukunft gelingen.
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Anhang

A Statistische Verfahren

Zur Auswertung der Daten werden neben der graphischen Darstellung von Vegeta-

tionsverteilungen und Klimagr�o�en auch einige Verfahren aus der Statistik verwendet.

A.1 �{Statistik

Um zwei Biomkarten nach der von Monserud und Leemans (1992) beschriebenen Me-

thode der �-Statistik miteinander vergleichen zu k�onnen, m�ussen zun�achst die zu den

jeweiligen Gitterelementen geh�orenden absoluten Fl�achen ermittelt werden; diese wer-

den relativiert mit der gesamten Erdober
�ache, abz�uglich der vom Klimamodell fest

vorgegebenen Meeres- und Gletscherober
�achen.

Die Fl�achenanteile der c verschiedenen Biome der jeweiligen Verteilungen werden

in einer Matrix derart dargestellt, da� die Matrixelemente pij den Fl�achenanteil al-

ler Gitterelemente angeben, die auf der Referenz-Biomkarte mit Biom i und auf der

zu vergleichenden Biomkarte mit dem Biom j belegt sind. Diese Wanderungsmatrizen

verdeutlichen die Biom�uberg�ange. Die Hauptdiagonale der Matrix enth�alt die Fl�achen-

anteile der in beiden Karten �ubereinstimmenden Punkte. Addiert man diese Werte, so

erh�alt man mit p0 =
Pc

i=1 pii ein Ma� f�ur die �Ubereinstimmung beider Karten.

Diese �Ubereinstimmung enth�alt auch bei v�olliger Unabh�angigkeit der beiden Karten

zuf�allige �Ubereinstimmungen. Ein Ma� hierf�ur ergibt sich aus den Fl�achenanteilen des

Bioms i in der Referenzkarte (pi:) bzw. in der zu vergleichenden Karte (p:i) gem�a�

pe =
Pc

i=1 pi: � p:i .

Normiert man die Di�erenz (p0 { pe) mit ihrem gr�o�tm�oglichen Wert, so zeigt

� =
p0� pe
1� pe

global den Grad der �Ubereinstimmung beider Verteilungen an, die bei Identit�at der

Karten mit �=1 ihr Maximum erreicht und bei Absinken bis auf �� 0 mit p0�pe nur

noch zuf�allig ist.

Betrachtet man in der Darstellung von � anstelle der Summe �uber s�amtliche Biome

jedes Biom einzeln, so erh�alt man f�ur jedes Biom i ein individuelles �i entsprechend

�i =
pii� pi: � p:i

pi: + p:i
2

� pi: � p:i
.

Hieraus ergibt sich wiederum das globale � als gewichtetes Mittel.
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Um anhand der ermittelten �-Werte die Qualit�at der �Ubereinstimmung zweier

Biomverteilungen angeben zu k�onnen, schlagen Monserud und Leemans (1992) folgende

Zuordnung vor:

perfekt 1.00 - 0,99

exzellent 0,99 - 0,85

sehr gut 0,85 - 0,70

gut 0,70 - 0,55

m�a�ig 0,55 - 0,40

schlecht 0,40 - 0,20

sehr schlecht 0,20 - 0,05

keine kleiner 0,05

In der vorliegenden Arbeit wurde es vorgezogen, direkte Zahlenwerte zu nennen, da

diese die beobachteten Zusammenh�ange deutlicher wiedergeben.

Bei der Betrachtung von Regionalausschnitten (siehe Abb. 38) wurden die Biom-


�achen jeweils mit der Fl�ache des betrachteten Ausschnittes relativiert.

A.2 Trendanalyse

Um einen Eindruck von der zeitlichen Entwicklung der Biome sowie der verschiede-

nen Klimagr�o�en zu bekommen, wurden ihre Trends �uber unterschiedliche Zeitr�aume

betrachtet. Insbesondere die Frage, ob eine Vegetationsverteilung sich bereits auf ein

Gleichgewicht eingestellt hat oder noch in der Entwicklung begri�en ist, sollte auf diese

Weise beantwortet werden. Als Verfahren zur Trendanalyse wurde der F-Test verwen-

det (siehe Kreyszig (1977)), wobei hier auf 95% sowie auf 99% Signi�kanz gepr�uft wurde.

Bei der Betrachtung der Biomverteilungen wurde die globale Entwicklung der ab-

soluten Fl�achen der Biome �uber die einzelnen Jahre bzw. �uber die einzelnen Iteratio-

nen (Mittelwert �uber je f�unf Jahre) einer Simulation untersucht. Ergab sich �uber einen

bestimmten Zeitraum kein signi�kanter Trend, so wurde dieser Zeitraum als Gleich-

gewichtszustand des Experimentes interpretiert und auf weitere Iterationen verzichtet.

Ferner wurden die aus der �-Statistik resultierenden � bzw.�i auf Trends gepr�uft; an-

hand dieser beiden Gr�o�en wurde auch untersucht, ob sich die Biomverteilung eines

Experimentes mit der Zeit an die Gleichgewichtsverteilung eines anderen Experimen-

tes ann�ahert. Au�er auf die Biomverteilungen wurde dieser globale F-Test auch auf

verschiedene Klimagr�o�en angewendet.

Ein lokaler F-Test wurde benutzt, um die zeitliche Entwicklung der Klimagr�o�en in

den einzelnen Gitterzellen zu analysieren.

Die Betrachtung von Regionalausschnitten sollte wiederum regionale Besonderhei-

ten verdeutlichen.
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Abbildung 38: Lage der in der vorliegenden Arbeit betrachteten Regionalausschnitte.

A.3 Students T{Test

Um die Aussagekraft beobachteter Unterschiede zwischen zwei Simulationen beurtei-

len zu k�onnen, wurden die Di�erenzen der entsprechenden Mittelwerte anhand eines

zweiseitigen Students T - Tests auf 95% und auf 99% Signi�kanz gepr�uft (siehe

Kreyszig (1977)).

Dieses Verfahren wurde auf die Di�erenz der einzelnen Biom
�achen der Gleich-

gewichtszust�ande unterschiedlicher Simulationen angewendet. Auch Unterschiede der

globalen Mittel verschiedener Klimagr�o�en wurden mit dieser Methode auf Signi�kanz

getestet.

Ein lokaler T-Test wurde durchgef�uhrt, um in den Karten der Di�erenzen einzelner

Klimagr�o�en einen Anhaltspunkt f�ur die Bedeutsamkeit der beobachteten Unterschiede

zu geben.

Ferner wurden auch hier einzelne Regionalausschnitte betrachtet.
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