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3 Das Modell

3.1 Vor- und Nachteile bisheriger Klimamodelle

Bisherige globale Klima- oder Klimasystem-Modelle konnte man im Wesentlichen
in zwei Klassen einteilen [Crowley and North, 1990, Trenberth, 1995], dieeteinfa-
chendenund die dekomplexenModelle. Um die Liicke zwischen diesen beiden Klas-
sen zu fullen, entstehen zunehmend Modeillerer Komplexitat :

Zur Klasse der vereinfachenden Modelle [North et al., 1983, Harvey, 1989, Berger
etal., 1993] gehdren beispielsweise Energiebilanz-ModdétiBMs) und Strahlungs-
Konvektions-Modelle. Diese Modelle rechnen sehr effizient, jedoch auf Kosten der
raumlichen Auflésung (zumeist Box- oder ein-/zweidimensionale Modelle) und der
Anzahl der beschriebenen Variablen und Prozesse. Im Falle der Atmosphére wird bei-
spielsweise oftmals nur die Thermodynamik beschrieben, Dynamik und Hydrodynamik
jedoch vernachlassigt. Auch die Sensibilitat des Modells gegeniber einer Stérung des
aulBeren Antriebs kann haufig eher vorgeschrieben als wirklich berechnet sein. Fur
bestimmte Anwendungen kénnen derartige Modelle dennoch véllig ausreichend sein.
Oftmals werden solche Modelle allein zu dem Zweck konzipiert, die Wirksamkeit ein-
zelner Prozesse zu untersuchen. Man kann siéndlsktive deterministisch&lodelle
bezeichnen [Saltzman, 1985, Claussen, 2000b], das heil3t ausgehend von Beobachtungs-
daten zu bestimmten Phanomenen wird versucht, diese anhand weniger Gleichungen, die
die dem eigenen Verstandnis nach wesentlichen beteiligten Prozesse beschreiben, wie-
derzugeben.

Die komplexen Modelle, wie GCMs [Sadourny and Laval, 1984, Roeckner et al.,
1992, Pollard and Thompson, 1995] fir die Atmosphare oder fur den Ozean und
DGVMs (siehe Abschnitt 1.1), haben im Allgemeinen eine raumliche Auflésung von
einigen hundert Kilometern und geben ein breites Spektrum an Variablen und Prozessen
im Detail wieder. Sie basieren auf den Erhaltungsgleichungen fir Masse, Impuls, Ener-
gie und Wasserdampf, die auf einem rdumlichen Gitter oder spektral gelost werden. Man
kann diese Modelle somit alguasi-deduktiveModelle bezeichnen [Saltzman, 1985,
Claussen, 2000b]. Der Preis fur diese Detailfllle liegt bei den hohen Rechenzeiten. Diese
wiederum erlauben es oftmals nicht, die im Modell beschriebenen Systeme tatsachlich
bis in ein Gleichgewicht zu bringen, vor allem bei langen Reaktionszeiten, wie etwa des
Ozeans (siehe Abb. 12). Zudem kann eine nur begrenzte Anzahl kiirzerer Simulationen
durchgefuhrt werden. Dies erschwert bestimmte wissenschatftliche Studien als solche,
aber auch die Validierung des Modells [Grassl, 2000]. Das ist auch ein Grund daflr, dass
viele der komplexen gekoppelten Atmosphére-Ozean-Modelle Flusskorrekturen benut-
zen, die wiederum die Anwendbarkeit des Modells auf Klimazustande, die sich deutlich
vom heutigen unterscheiden, in Frage stellen.

Die gesamte Bandbreite an Komplexitdt zwischen den vereinfachenden und den
komplexen Modellen versucht nun die Klasse der Modelle mittlerer Komplexitat auszu-
fullen, der so genannteBEMICs (Earth System Models of Intermediate Complexity)
[Claussen, 2000b]. Charakteristisch fir sie ist, dass sie global die Wechselwirkungen
verschiedener Untersysteme innerhalb des Klimasystems beschreiben [Gallee etal.,
1991, Stocker et al., 1992, Petoukhov et al., 2000]. Grundlegende Idee bei der Entwick-
lung dieser Modelle ist es, mdglichst viele Vorteile der vereinfachenden und der komple-
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xen Modelle miteinander zu vereinigen, nach der Devise ,so einfach wie mdglich, aber
so komplex wie nétig”. EMICs beschreiben eine den komplexen Modellen vergleichbare
Anzahl von Variablen und Prozessen (die als am wichtigsten erachteten Prozesse explizit,
andere oftmals implizit in starker parameterisierter Form), bendtigen gleichzeitig aber
nur sehr geringe Rechenzeiten, was eine Vielzahl von Langzeitsimulationen ermdglicht.
Somit kénnte man sie als quasi-deduktive Modelle mit induktiv deterministischen
Bestandteilen bezeichnen [Claussen, 2000b]. Im Gegensatz zu den vereinfachenden
Modellen Ubersteigt die Anzahl der Freiheitsgrade in einem EMIC die Anzahl der ver-
stellbaren Parameter um mehrere Grol3enordnungen, ahnlich wie in den komplexen
Modellen.

Das globale Klimasystem-Modell CLIMBER ist das klassische Beispiel fur diesen
neuen Modelltyp.

3.2 CLIMBER-2.1

In der vorliegenden Arbeit wird das ModdlILIMBER [Petoukhov et al., 2000],
eine Abkirzung fuClimate andBiosplere,in seiner Version 2.1 benutzt. Es handelt sich
hierbei um ein am Potsdam-Institut fur Klimafolgenforschung entwickeltes EMIC. Es
beschreibt trotz geringer Rechenzeiten, die Langzeitsimulationen im Bereich von zehn-
tausenden von Jahren ermdglichen, eine grof3e Anzahl von Variablen und Prozessen. Das
Modell verwendet keine Flusskorrektur.

Der wesentliche Grund fur die geringen Rechenzeiten liegt in einer Vereinfachung
der Grundgleichungen des Atmospharen-Modells. Zum einen werden einzelne synopti-
sche Prozesse in diesem Modell nicht explizit aufgeldst, was die interne Variabilitat des
Modells kinstlich reduziert. Es werden vielmehr die die Ensembles synoptischer Pro-
zesse darstellenden, raumlich und zeitlich gemittelten (mit charakteristischen, aus Beob-
achtungen resultierenden Skalen yorn 1000 km undt > 10 Tage) statistischen Werte
bestimmt (daher der Begrifftatistisch-dynamischesAtmospharen-Modell). Die Exi-
stenz, nicht jedoch Starke und Ausdehnung, grof3raumiger Zirkulationsmuster von Had-
ley-, Ferrel- und Polarzellen wird vorgegeben; auch die Strahlstrome, Monsun- und
Walkerzirkulationen oder etwa das Aleutentief ergeben sich aus dieser Darstellung. Zum
anderen fuhrt die aus Beobachtungen abgeleitete Annahme global ahnlicher Vertikalpro-
file fir die Atmospharentemperatur und fur die atmospharische spezifische Feuchte fur
die groRraumigen und langzeitlichen Mittel dazu, dass die (aus den primitiven hydrody-
namischen Gleichungen abgeleiteten) prognostischen Gleichungen fur diese beiden Gro-
Ben lediglich auf einem Hohenniveau berechnet werden mussen. AnschlieBend kann
anhand der Profile das volle dreidimensionale Feld diagnostiziert werden (@&her
dimensionalesModell). Mit Hilfe einer Parameterisierung der Meridionalzirkulation
und des Druckes auf Meeresniveau wird dann auch die Dynamik diagnostiziert. Schliel3-
lich wird in der Temperatur-Prognosegleichung nur der wirksame ,nicht-thermische”
Teil des Windes berlcksichtigt. All diese Annahmen zusammen erlauben die Verwen-
dung einer groben raumlichen Auflésung und eines Zeitschrittes von einem Tag bei
Erflllung der Stabilitatskriterien, und eine Herabsenkung der Rechenzeiten.

CLIMBER-2.1 besteht aus unterschiedlichen Modulen vergleichbarer Komplexitat,
die verschiedene Untersysteme des Klimasystems beschreiben (siehe Abb. 7).
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CLIMBER-2.1
POTSDAM
Atmosphare
VECODE ASI MUZON
Vegetation Oberflache Ozean

Abb. 7:Der Aufbau von CLIMBER-2.1 .

 POTSDAM-2 (Potsdam -StatisticalDynamicalAtmospheréode):
Das statistisch-dynamische Modell zur Beschreibung der Atmosphéare [Petoukhov and
Ganopolski, 1994, Petoukhov et al., 2000] in CLIMBER-2.1 besitzt eine Aufldsung
von 10 Grad in der Breite und etwa 51 Grad in der Lange. In der Vertikalen werden bis
zu 16 Hohenniveaus (im Strahlungsschema) betrachtet. Das Atmospharen-Modell
kennt die Anteile verschiedener Oberflachen innerhalb einer Gitterbox, nicht aber
deren dortige Position. Eine spezielle Matrix wird angewandt, um je nach longitudina-
ler Ausdehnung einer Ozeanbox diese mit ein bis drei Atmospharenboxen in Verbin-
dung zu setzen. Eine entsprechend grobe, fest vorgeschriebene Orographie gibt vor
allem das Tibetische Plateau und die grof3e Hohe der Antarktis wieder. Antrieb fir das
Modell ist die Solarstrahlung, die sich entsprechend der orbitalen Parameter (siehe
Abschnitt 2.2) &ndern kann.

¢ MUZON (MultibasinZonally Averaged Ocean Model
Das Ozean-Modell basiert auf einer bereits vorhandenen Beschreibung [Stocker et al.,
1992]. Enthalten ist auch ein thermodynamisches Modell fir das Meereis, mit einer
einfachen Beschreibung von Advektion und Diffusion. Der globale Ozean wird anhand
von drei jeweils zonal gemittelten Becken dargestellt (Atlantik, Pazifik, Indik), mit 11
unregelmanig verteilten Tiefenniveaus bei einer Deckschicht von 50 m Dicke. Die
Becken sind im subantarktischen Meer miteinander verbunden. Eine entsprechend
grobe Bodentopografie ist vorgegeben (vor allem der Schottland-Grénland-Riicken).
Prognostische GroRRen sind die zonal gemittelten Werte von Temperatur, Salzgehalt
und (Meridional- und Vertikal-) Geschwindigkeit. Die zonal gemittelte Zonalkompo-
nente der Geschwindigkeit wird nur in den Breitenkreisen ohne meridonale Begren-
zungen bestimmt.
Entscheidend ist eine realistische Darstellung der Ozeanzirkulation insbesondere im
Atlantik. Dort wird relativ warmes und salzarmes Wasser oberflachennah nach Norden
transportiert, sinkt dort vor allem im Winter in der Gronland- und in der Labradorsee
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ab und strémt als relativ kaltes und salzreiches Wasser in gro3eren Tiefen zurtick (siehe
Abb. 8). Getrieben wird diese so genannte thermohaline ZirkulafiétC(= thermo-

haline circulation) durch Dichtedifferenzen, welche durch Temperatur- und Salzge-
haltsunterschiede hervorgerufen werden. Ist beispielsweise durch Abkuhlung oder
verminderte Suflwasserzufuhr das Wasser des nordlichen Atlantiks dichter, so kommt
es zur verstarkten Bildung von Nordatlantischem Tiefenwa$$&D{V= North Atlan-

tic Deep Water) und zu einer Starkung der THC. Dies bedeutet aber, dass tber den
Golfstrom und den Nordatlantikstrom mehr Warme nach Norden transportiert wird,
was umgekehrt zu einer Erwéarmung fuhrt. Das Modell kann die Meridionalzirkulation
realistisch wiedergeben (siehe Abb. 11).

Abb. 8: Die heutige Ozeanzirkulation im Atlantik. Warmes Wasser stromt oberflachennah
nach Norden, sinkt in der Gronland- und Labradorsee ab und strémt als Nordatlantisches Tie-
fenwasser wieder nach Suden [Rahmstorf, 1997].
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» VECODE (MegetationContinuousDescriptior):
Das dynamische Vegetations-Modell [Brovkin et al., 1997] berechnet die Anteile von
Baumen, Gras und vegetationsfreiem Boden (Wuste) an jeder einzelnen Gitterbox. Die
jeweiligen Anteile sind abhéngig von Jahresmittelwerten des Niederschlags und der
Temperatur, beziehungsweise von Temperatursummen (growing degree days:

GDDy = I(Tb—To)dt , mit einer Minimaltemperatur fur pflanzliches Wachstum

von T, = 0°C und den Tageswerten der bodennahen LufttempeTghals ein MaR fiir

die Uber das Jahr angesammelte Warme.

Das Modell gibt die Anteile der potenziellen natirlichen Vegetation an, also der Vege-
tation, die unter gegebenen Umweltbedingungen in einem betrachteten Gebiet vorherr-
schen wirde, wenn die Vegetation sich ohne weitere menschliche Einflussnahme bis
zu ihrem Endzustand entwickeln kdnnte. Das Modell berechnet die Vegetationsanteile
kontinuierlich. Dies unterscheidet es von vielen anderen Vegetations-Modellen, bei
denen in einer gegebenen Gitterbox nur entweder der eine oder der andere Vegetations-
typ vorkommen kann.

Ferner berechnet es den BlattflachenindeXl (= leaf area index; Blattflache pro Ein-
heitsflache Boden) von Baumen und von Gras, jeweils in Abh&ngigkeit von der ihrer-
seits temperatur- und niederschlagsabhangigen Nettoprimarproduktion. Diese
bestimmt auch die Umsatzzeiten, mit denen Kohlenstoff aus einem der vier Speicher
(lebende organische Materie: griine Phytomasse (wie Blatter), nicht-griine Phytomasse
(wie Stamme und Wurzeln); tote organische Materie: Streu, Humus/Stammreste) in
einen anderen Speicher oder die freie Atmosphére tGbergehen kann. Die Anpassungs-
zeit der Vegetation an Klima&nderungen ist proportional zur Umsatzzeit des Kohlen-
stoffs fur die sich nur langsam verandernde Biomasse, also Stamme und Wurzeln.

Im weiteren Verlauf der Arbeit werden Anderungen der einzelnen Vegetationsanteile
haufig als Verschiebung von Vegetationsgrenzen um einige Kilometer interpretiert.
Hierbei wurde beispielsweise angenommen, dass sich in borealen Breiten alle Baume
im sudlichen Teil einer Gitterbox befinden und Gras im ndrdlichen Teil. Eine Zunahme
des Baumanteiles einer Gitterbox kann so als Nordwartsverschiebung der borealen
Baumgrenze gedeutet werden.

» ASI (Atmospheresurfacelnterface:
Das Oberflachenschema ist im Wesentlichen eine an den Zeitschritt des Modells ange-
passte Version des Biosphere-Atmosphere Transfer SchBAES[Dickinson et al.,
1986]. Prognostische Grol3en sind Bodentemperatur und -feuchte sowie Schneemenge.
Das Modell beschreibt bis zu sechs verschiedene Oberflachentypen (gegebenenfalls
mit Schneebedeckung) innerhalb einer Gitterbox: offenen Ozean, Meereis, Baume,
Gras, Wuste und Inlandeis. Die in dieser Version des Modells fest vorgeschriebene
Land-Meer-Verteilung wurde so gewahlt, dass einerseits méglichst wenig Gitterboxen
sowohl Land als auch Ozean enthalten, andererseits die Ozeanflachen global, innerhalb
eines Ozeanbeckens sowie auf einem Breitenkreis mdglichst realistisch wiedergegeben
werden.
Die Energie- und Feuchtefliisse an der Oberflache wie auch Temperatur und Feuchte
werden fur jeden Typen einer Gitterbox gesondert berechnet und danach als gewichte-
tes Mittel der jeweiligen Gitterbox zugefihrt. Der Boden wird zur Bestimmung der
Feuchtebilanzen in zwei Schichten von 0,1 m und 0,9 m vertikaler Machtigkeit darge-
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stellt. Da im weiteren Verlauf dieser Arbeit insbesondere die Prozesse an der Land-
oberflache analysiert werden, habe ich eine Ubersicht tiber deren Parameterisierung im
Modell erstellt (vgl. Abschnitt 1.1):

Fur jedeGitterboxim Modell gilt
Fl+F, =1,

wobeiF, der in CLIMBER-2.1 (in einer neuen Version werden samtliche Flachenanteile

innerhalb des Modells berechnet werden) fest vorgegebene Flachenanteil von Land an
einer Gitterbox ist undr, der Ozeananteil. Fur Land ergibt sich der im Modell ebenfalls

fest vorgeschriebene Flachenanteil von Inlandeis an der Gitterbox zu
Fqg = F Fg .

wobeiFgy den Flachenanteil des Inlandeises an der Landflache darstellt. Darlber hinaus

existieren fur Land drei weitere Oberflachentypen, deren Anteile an der Gitterbox sich
aus

Fi = FiQ1-Fgy) F @

ergeben, mii = 1,...,3 fur Baume, Gras und Wust§; ist der jeweilige Anteil an der
3

(inlandeisfreien) Landflache; es gil§ F,=1 . Mit diesen drei Oberflachentypen

i=1
werde ich mich in den Kapiteln 8 / 9 intensiver beschaftigen. Ihr jeweiliger Flachenanteil
wird in VECODE berechnet. Sie kdnnen (wie auch das Inlandeis) zu einenk,Jeilit
Schnee bedeckt sein. Verdunstung, Transpiration und Interzeption existieren nur fur den
schneefreien Teil (1F,,).

Die Energiebilanz-Gleichundir den Boden der vertikalen Méachtigkel m in
CLIMBER-2.1 lautet

d 1

aTsi:p_C(Rq_Rui"'S_Hi_Elat,i) ' 2)
wobeit die Zeit, p die Dichte von Wasser uncdessen spezifische Warmekapazitat ist.
Die Flusse in Gleichung (2), die die Bodentemperatdigfir die drei Oberflachentypen

bestimmen, werde ich im Folgenden erlautern.

Die atmospharische Gegenstrahlung &gibt sich in POTSDAM aus der atmo-
spharischen spezifischen Feucl@dg, der Atmospharentemperatdy sowie aus den
Bedeckungsgraden von Cumulus- und Stratuswolkgryund C;. Sie ist als einzige der
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genannten Flusse nicht vom Oberflachentyp abhangig, sondern fir die gesamte Gitterbox
gleich. Auf ihre Darstellung werde ich daher an dieser Stelle nicht naher eingehen.

Die thermische AusstrahlunguRerglbt sich nach dem Gesetz von Stefan und
Boltzmann zuR;(T;) = oTs , mito = 5, 7010°Wm°K™ . Das Emissionsver-
mogen ist auf elns gesetzt.

Si 1

Entscheidend fur digurzwellige Strahlungsbilarem BodenS sind einerseits die
orbitalen Parameter (siehe Abschnitt 2.2) und in POTSDAM bestimmte Gr63en, auf die
ich hier auch nicht naher eingehen werde, @ig C. und die Gesamt-Wolkenbedeckung

Im Hinblick auf die Parameterisierung der Landoberflache ist fur die kurzwellige
Strahlungsbilanz vor allem die Albedo von Bedeutung. Die Albedowerte eines Oberfla-
chentypen ergeben sich gemal
Ojjxk = @

wijk BFwi * Qg 1 =Fy;)

wobei oy, die Schneealbeday; die Albedo bei schneefreien Bedingungen ug

den Flachenanteil von Schnee an der Landflache fiir die einzelnen Oberflachentypen dar-
stellt;j = 1,2 steht fir sichtbares Licht und nahes Infrakat,1,2 steht fur diffuse Bedin-
gungen und klaren Himmel.

Bei schneefreien Bedingungen unterscheidet sich die Albedoberechnung bei Vege-
tation von der bei Wistenboden. Die Albedowerte bei Vegetation (d.h.=r,2) wer-
den mit den empirisch abgeleiteten Beziehungen

1+1, 20p();)
Agin(h) =0, ZDW und oy,(l) = agi (1) D2, 7+ 0, 250,) 3)

fur sichtbares Licht und fur das nahe Infrarot beschrieben, wioten Blattflachenindex

—02|]

und @.(l;) = i darstellt. Fir Wiste isty3; = 0,15, nur fur den Sandboden der

Sahara wirdxyz; = 0,22 angenommen. Ferner @ilj;, = 2 [0 43,
Far Schnee wird bei diffusen Bedingungen zunachst (Index mgxh 11 = 0,9

und dyymaxp1 = 0,6 angenommen [Dickinson et al., 1986]. Daraus ergeben sich die
Werte bei klarem Himmel zu

a =a +0, 4 1-0ymay ip) - (4)

wmay ij2 wmax il

Es wird ein Temperaturfaktar(T,) mit Werten zwischen null und eins eingefuhrt, der
die allméhliche Reduzierung der Albedo wiedergeben soll, wenn sich die Temperaturen
dem Gefrierpunkt nahern. Es gif{T, = -5°C) = 0 undn(T, = 5°C) = 1; dazwischen wird

hier ein cosinusformiger Verlauf vom(T,) angenommen. Mit den konstanten Faktoren

b, = 0,2 undb, = 0,5 soll ferner die schnellere Alterung des Schnees im Hinblick auf das
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nahe Infrarot widergespiegelt werden. Auf diese Weise werden die Albedowerte schliel3-
lich reduziert gema@,;;c = O\ymay ijk {1 —bj Th(T,))

In CLIMBER-2.1 wird bei der Albedoberechnung nicht, wie dies in anderen
Modellen oftmals getan wird, direkt die Schneealbedo mit dem Oberflachentyp verandert

[Roeckner et al., 1992], sondern der Schneeanteil. Der maximal mogliche Schneeanteil
bei Baumen wird mit

Wmaxl - B) 6 L— +0 4[% E(l ﬂ(Ta)) (5)

auf einen Wert von hochstens 60% gesetzt, wohgidie Schneehthe in der Gitterbox

ist. Bei Gras und Waste (d.h= 2,3) gilt F\ymax ;= 1. Mit dem Temperaturfaktan(T,)

soll hier bertcksichtigt werden, dass mit steigenden Temperaturen der Schnee zuneh-
mend von den Baumen abféllt. Der tatsachliche Schneeanteil fur die Albedoberechnung
ergibt sich dann aus

H../H.,(z,
- E w’ H2i(Zovi)

Fwi wmax i 1+ HW/HZi(ZOVi) y

(6)

mit H,; = 0,1 m undH,; = z,; (fur i = 2,3), wobeiz,,; die Rauigkeitslange der einzelnen
Oberflachentypen darstellt. Es gz, = 0,1 m undzyz = 0,005 m g£y,1 = 1,0 m). Ent-

scheidend fur die Bestimmung des Schneeanteils ist somit, wie stark die Rauigkeitsele-
mente aus dem Schnee herausragen.

Die in der Albedoberechnung benutzten Schneeanteile fur die einzelnen Oberfla-
chentypen entsprechen demnach nicht der ansonsten im Modell verwendeten Schneebe-
deckung der gesamten Gitterbigy, auch nicht ihr gewichtetes Mittel.

Fur denfUhlbaren Warmefluss Gleichung (2) gilt
Hi = pa [, 004 Oy 0T - Ty) (1)

wobeip, die Dichte von Luft darstellt;, die spezifische Warmekapazitat bei konstantem

Volumen undU, den bodennahen Horizontalwitig. gibt die bodennahe Lufttempera-
tur fur die einzelnen Oberflachentypen an @y den jeweiligen Reibungskoeffizienten
fur Warme. Dieser ist eine Funktion des neutralen Reibungskoeffizienten

Cni = D_L_[F, wobeik die von-Karman-Konstante urmkine Referenzhohe (hier
Un(z/ zy)U

100 m) ist.zy, = 7,0+ Zpsi(Zoyi» Hy) Stellt die jeweilige Rauigkeitslange dar, mit der

orographischen Rauigkeitslangg,, und der Oberflachen-Rauigkeitslangg;, die bei

schneefreien Bedingungen der Rauigkeitslange der einzelnen Oberflachezntypen-

spricht und sich mit zunehmender SchneehBljeallmahlich der Rauigkeitslange von

Schneeg, = 0,0014 m annéhert.
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. . . gl Ty,—Ty) : : . .
Uber die Richardson-ZalRi; = wird die Stabilitat der Schichtung bei

2

To0Ud
der Bestimmung des Reibungskoeffizient@p berlicksichtigt, wobeg die Schwerebe-
schleunigung und, = 273,15 K ist. Bei instabiler Schichtung treten ferner Korrektur-

terme in Form verschieden hoher Potenzennda/ 7)) auf.

Ejatj in Gleichung (2) stellt detatenten Warmeflusdar, der sich aus Evapotran-
spiration und Schneeschmelze ergibt. Die Evapotranspiration ist fir Wiste &3).
gleich der Verdunstung;, fur Vegetation (d.hi = 1,2) kommen auf3erdem Transpiration
Vi und InterzeptionJ; hinzu: E,, ; = L, (E; +V; +J;) +L, M, , wobeiV3 =0 und
J; = 0. L, ist die spezifische Verdunstungswarme b&Cund L, die spezifische
Schmelzwarme.

Die Verdunstungvon blankem Boden beziehungsweise dem Boden zwischen der
Vegetation ergibt sich fur die drei Oberflachentypen gleichermalRen zu

E; = PaOUetr, | CCH X Qs (Ts) — Qa) M2 HAW,;, -0, 2)) . (8)

Abschirmungseffekte durch die Vegetation werden dabei nicht direkt bertcksichtigt.
Lediglich die effektive Windgeschwindigkeit berechnet sich bei Vegetation (&.11,2)

zu|Oesr | = |04 O/C,,;, wobei die Reibungskoeffizienten fir Warme und Impuls mit-

telsC,, = 1, 35[C,,. ineinander umgerechnet werden; bei Wiiste|Gilf o| = |04

Da die Zahlenwerte der Reibungskoeffizienten in der Grélienordnung von Tausendsteln
liegen, folgt eine deutliche Reduzierung des bodennahen Windes innerhalb von Vegeta-
tion. Qg4 (Ts) bezeichnet die zOg; gehdrige Sattigungsfeuchtéy;, gibt die relative
Bodenfeuchte der oberen£ 1) und der unterem & 2) Bodenschicht an.

Der letzte Term in Gleichung (8) darf Werte zwischen null und eins annehmen. Das
bedeutet, dass die Verdunstung auf null gesetzt wird, wenn die relative Feuchte in der
oberen Bodenschicht 20% unterschreitet, was die pflanzenverfiigbare Wasserkapazitat
widerspiegeln soll [Lerch, 1991]. Negative Werte der Verdunstung sind nicht erlaubt,
Taubildung existiert somit im Modell nicht.

Die Transpirationbei Vegetation berechnet sich aus

2
Vi= 3 Vi, mitVz=0.

i
n=1

Die Transpiration bei Baumen (d.ii= 1) beziehungsweise bei Gras (d.k.2) setzt sich

also zusammen aus der jeweiligen Transpiration aus der oberen und aus der unteren
Bodenschicht. Diese ergibt sich unter Beriicksichtigung verschiedener Widerstande
jeweils zu



36 3. DAS MODELL

Vin = Pa |:Imod, i(Ta) I:(Qsa't, i(Tsi) _Qa) |:kein/(rai + rsi) . (9)

Der vom Vegetationsmodell in CLIMBER-2 bestimmte Blattflachenindex zeigt keinen
Jahresgang. Um hier zu berlcksichtigen, dass seine Werte etwa zum Winter hin mit der
Temperatur abnehmen, wird ein Kaltefakgp(T,) eingefiihrt, mit dem der Blattflachen-

index um bis zu 80% vermindert werden kann. Im Modell gi(f, = 0°C) = 0,2 und
(T, = 10°C) = 1,0 ; dazwischen wird ein linearer Verlauf vauiT,) angenommen. Mit
diesem Faktor wird der Blattflachenindex gem@R, (T,) = I; Tb(T,) reduziert.

Fur den aerodynamischen Widerstand, der im Modell die Widerstande beim Ubergang
durch die laminare Grenzschicht tber dem Blatt und dann von der Bestandesluft in die
Atmosphare [vgl. Sellers etal., 1996Db] zusammenfasst, wird

-1
roi = (kyV|Oetr i/d) ~ angenommen, mit der Blattdimensidr= 1 / 25 und dem
Transferkoeffizienterk,, = 0,01. In Reihe geschaltet mij; ist der stomatéare Wider-
stand, der sich berechnet aus [Dickinson et al., 1986]

2 0 %’5[&” 0.5+ Trd™ 11 _ 0, 00167 208-T, )7
rSi - rsminEI: ’5 +1!5[Bi+1+015EBiD:| E[ — Y E( bi)] .

Die linke Klammer dabei gibt die Aufteilung des Strahlungsempfanges im oberen und
unteren Stockwerk der Vegetation an, die rechte die Temperaturabhéngigkeit mit maxi-

maler Leitfahigkeit bei 2%C. r¢in= 250 s/m ist ein Minimalwert des stomataren Wider-

standes und = r i/ Tsmax  » WOb&Ly 4= 5000 s/m den kutikularen Widerstand bei

geschlossenen Stomata darsteflf. = S/ (o4 (T4) ) , woBalie kurzwellige
Strahlungsbilanz am Boden angibt. Fir das Inverse der Lichtsensibilitdts-Faktoren gilt
hier h, = 30 W/n? undh, = 100 W/n?; durch den Blattflachenindex wird eine Erhéhung

des stomataren Widerstandes bei zunehmender Abschattung innerhalb des Vegetations-
bestandes widergespiegelt.

Wie stark sich die Transpirationswerte fir die einzelnen Bodenschichten voneinan-
der unterscheiden, wird durch einen Faktor flur die Wasserverfugbarkeit
Kein = 0,,(W,in) [, bestimmt.oy,(Wip) ist ein Feuchtefaktor, mit dem die Reduzie-
rung der Transpiration bei geringen Bodenfeuchten beriicksichtigt werden soll. Es gilt
wWin(Wrin = 0,5) = 0; die Annaherung vom;,(W;i,) an eins fir hthere Bodenfeuchten
wird mit einem Hyperbeltangens beschriebag. ist die Wurzeldichte des jeweiligen
Vegetationstyps in den einzelnen Bodenschichten; es gilt hiefpei 0,35 ,a;,= 0,65,
a1 = 0,5 unday, = 0,5. Die Transpiration kann einen maximal méglichen Wert
Viax in = 0. 50W;, Ip/t5 nicht Uberschreiten, wob®¥,, die absolute Feuchte der ein-
zelnen Bodenschichten uigl= 86400 s den Zeitschritt im Modell angibt.

Bei Vegetation (d.h.i = 1,2) ergibt sich der Beitrag demmterzeption zu
Ji = p W, Uoq (Ta) Etp/(5 [t5) , mitJ3=0. Es wird angenommen, dass das Wasser
aus dem Interzeptionsspeicher vollstandig wieder verdunstet wird. Die Wasserhaltekapa-
zitat der Vegetatiom, ist hier auf 0,2 mm geset#, stellt, durch 5 Tage (als Umsatzzeit
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fur den hydrologischen Kreislauf) geteilt, ein Mal3 fuir die Niederschlagswahrscheinlich-
keit dar. J; darf die mdgliche Verdunstung von der nassen Blattoberflache nicht tber-
schreiten. Die Interzeption betragt hochstens die Halfte der Niederschlagdenge

Die Schneeschmelzeerzgibt sich far T von mehr als -18C zu

Myi = €gF, AT =T+ 10)°/L,, , wobeicy die Warmekapazitat von Eis ist. Dabei

Wi
kann ein fur alle Oberflachentypen glltiger maximal moglicher Wert
Mymax = Pw* Dy/ts nicht Gberschritten werden. Hierbei i8t, = PL{1-n(T,))

der Schneefall und D, die Schneemenge, deren Anderung sich gemaR
ob,/ot = P, —M,, ergibt, wobeiM,, die Schneeschmelze der gesamten Gitterbox dar-
stellt. Schneehdhen von tber 10 m sind nicht mdglich.

Die Schneebilanz ist also rein von atmospharischen Variablen und den sich andern-
den Bodentemperaturen abhangig.

Die Bodenfeuchtebilanzdiir die beiden Bodenschichten lauten

oW, 1 -
oW, 1
3t - 5 BB Via) (11)

Dabei istG; = (P+ M,,—J;) E(Wril2 +(P—=P,)/ pgit) derOberflachenabflugamit
einem kritischen Niederschlagwext,i; = 26 mm/Tag. Bei grof3en Niederschlagsmengen
und insbesondere nahe der Sattigungsfeuchte steigt der Abfluss somit rasch an.

Die Versickerung B, ergibt sich fir die obere Bodenschicht (drih= 1) aus dem
grol3eren der beiden Werte

Biiy = W,;; AP+ M,,—-J;-G) ,
Biyy = kg W, +10 EWMZ) H1- F&V) . Hierbei gilt fiir den Wasserleitungskoeffizi-

entenk, = 0,09 mm/Tag, aul3er fur den Sandboden der Sahara, wo der entsprechende

Wert auf 0,9 mm/Tag gesetzt wurde.
Die Versickerung aus der unteren Bodenschicht wird aus

B, = ky AW,;,+10 EW”24) q1- Ffv) berechnet. Ahnlichil(X) nimmt sie nahe der
Sattigungsfeuchte rasch zu.

Die relative Bodenfeuchteergibt sich aus der absoluten Feuchte gemaf}
Wiin = W,,/w,, . Die Feldkapazitat ist im Modell auf 300 mm pro Meter gesetzt; bei
den gegebenen vertikalen Machtigkeiten (0,1 m und 0,9 m) gilt also fur die Wasserkapa-
zitatenw; = 30 mm unowvg, = 270 mm.
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Die Auswirkungen vorhandener Unsicherheiten in der Beschreibung der Prozesse
an der Landoberflache auf das simulierte Klima werde ich im Verlauf dieser Arbeit ana-
lysieren (siehe Kap. 9).

3.3 Simulation des heutigen Klimas

Referenzsimulation in dieser Arbeit ist die SimulatiGiiL des heutigen Klimas
mit der gekoppelten Atmosphéare-Ozean-Vegetations-Version des Modells. Zu Grunde
gelegt werden hierbei die drei orbitalen Parameter (siehe Abschnitt 2.2) mit ihren heuti-
gen Werten (Jahr 1950) sowie der vorindustrielle atmospharischeGeBalt von 280
ppm. Dieser Wert wurde gewahlt, da das Klimasystem vor Beginn des industriellen Zeit-
alters als im Gleichgewicht mit dem atmosphérischen-@G@halt angenommen werden
kann, was seitdem nicht mehr der Fall ist.

Das Modell wurde in vielen Einzelheiten fir heutiges Klima mit den vorhandenen
Beobachtungsdaten verglichen [Petoukhov et al., 2000] und zeigt mit ihnen im Grol3en
und Ganzen eine gute Ubereinstimmung. Um einen Eindruck von den Modellresultaten
zu gewinnen, zeige ich hier Abbildungen einiger der wichtigsten und im Folgenden am
haufigsten diskutierten simulierten Grof3en (siehe Abb. 9 - 11).
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Abb. 9: Bodennahe (a/b) Lufttemperatufd] und (c/d) Niederschlag [mm/Tag] fir (a/¢)
Sommer und (b/d) Winter der Simulation CTL des heutigen Klimas.
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Abb. 10:Baumanteil der Simulation CTL des heutigen Klimas.

Daruber hinaus wurden mit dem Modell verschiedene Arten von Empfindlichkeits-
studien durchgefuhrt und der Vergleich mit den (oftmals untereinander unterschiedli-
chen) Ergebnissen komplexer Modelle als eine zusétzliche Uberpriifung des Modells
betrachtet [Ganopolski et al., 2000]. Auch hier liegen die CLIMBER-Resultate im Rah-
men dessen, was von den komplexen Modellen errechnet wurde. Dies gilt insbesondere
fur die Sensibilitat gegentiber einer Verdoppelung des-Géhaltes, die bei’® liegt.

Mit dem Modell wurden Moglichkeiten einer zukinftigen Klimaentwicklung analysiert
[Rahmstorf and Ganopolski, 1999] wie auch historische Klimaédnderungen [Brovkin
et al., 1999] und verschiedene Palaoklimate [Ganopolski et al., 1998b, Claussen et al.,
1999a, Kubatzki et al., 2000].

Eine realistische Wiedergabe des heutigen und vergangener Klimazustande, der
historischen Klimavariabilitat sowie abrupter Anderungen innerhalb des Klimasystems
sind denn auch die wesentlichen Kriterien, die das Vertrauen in Modellprognosen des
zukiuinftigen Klimas starken [Grassl, 2000]. Vergangene Klimate und abrupte Anderun-
gen sollen daher das Thema der folgenden Kapitel sein.
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Abb. 11: Meridionalzirkulation
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fik und (c) global der Simulation
CTL des heutigen Klimas.
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