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Klimasystemmodellierung des
Letzten Glazialen Maximums und des Holozäns

Martin Claussen

1. Zum Begriff des Klimas und des Klimasystems

Klima wird auf verschiedene Weise definiert. Zum einen wird Klima als mittlerer Zustand der
Atmosphäre, so zu sagen als „mittleres Wetter“, und dessen Variabilität verstanden. Zum ande-
ren wird Klima als Zustand und Ensemblestatistik eines dynamischen Systems, des Klimasys-
tems, beschrieben. Die erste Definition hat sich in der Klimatologie, einer eher beschreibenden,
geografischen Wissenschaft, bewährt. Zum Verständnis der Klimadynamik, also der Prozesse,
die den mittleren Zustand der Atmosphäre bestimmen, greift diese Definition jedoch zu kurz,
denn der mittlere Zustand der Atmosphäre wird nicht allein durch Prozesse beeinflusst, die sich
in der Atmosphäre abspielen, sondern in starkem Maße auch durch die Wechselwirkung der At-
mosphäre mit den anderen Komponenten des Klimasystems wie dem Ozean (der Hauptkompo-
nente der Hydrosphäre), der terrestrischen und marinen Biosphäre, der oberen Erdschicht (der
Pedosphäre), den Eismassen (der Hauptmasse der Kryosphäre) sowie, wenn man über die vielen
Jahrtausende und Jahrmillionen der Koevolution von Geosphäre und Biosphäre blickt, dem
oberen Erdmantel. Deswegen hat sich in der Gemeinschaft der Klimamodellierer die letztere,
physikalische Definition des Klimas durchgesetzt.

Abb.1: Bildhafte Definition des Klimasystems und seiner Komponenten einschließlich der sie 
verbindenden Energie-, Stoff- und Impulskreisläufe

In dieser Abhandlung werden einige Beispiele zur Klimasystemmodellierung vorgestellt: zu-
nächst werden Simulationen des Letzten Glazialen Maximums (LGM) sowie der Klimaschwan-
kungen in der späten Weichselvereisung (etwa 70 bis 20 ky BP, ky BP = Jahrtausende vor
heute), in denen die Wechselwirkung Atmosphäre Ozean im Vordergrund steht, diskutiert, so
dann Modellrechnungen zum Holozän, die mit einem gekoppelten Atmosphäre-Ozean-Vegeta-
tionsmodell durchgeführt worden, in dem auch der terrestrische und marine Kohlenstoffkreis-
lauf berücksichtigt wurde.
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2. Zur Rolle der Ozeanströmung während des Letzten Glazialen Maximums

Rechnungen mit dem am Potsdam Institut für Klimafolgenforschung entwickelten Klimasys-
temmodell CLIMBER-2 (CLAUSSEN et al. 1999, PETOUKHOV et al. 2000, GANOPOLSKI et al.
2001) - einem Klima- oder Erdsystemmodell mittlerer Komplexität (CLAUSSEN 2001, CLAUS-

SEN et al. 2001) - zeigen, dass Änderungen in der Ozeanströmung vermutlich einen wesentli-
chen Beitrag zur Abkühlung der Nordhemisphäre leisteten (GANOPOLSKI et al. 1998a). Die
Modellergebnisse lassen erkennen, dass der Nordatlantikstrom, der heute bis in Breiten von
etwa 65oN vordringt (siehe Abb. 2 a), bevor er als kalte, salzreiche Wassermasse absinkt und in
Tiefen von etwa zwei bis drei Kilometern wieder nach Süden fließt, während des LGM bereits
bei etwa 45oN abgesunken sein könnte (Abb. 2d). Der Rückzug des Nordatlantikstromes bedeu-
tete eine deutliche Reduktion des meridionalen Wärmetransportes, so dass im Winter das Meer-
eis bis in Breiten von 50 bis 60 oN vordringen konnte. Nach den Modellrechnungen hat sich die
Nordhemisphäre im Jahresmittel um etwa 8.5oC gegenüber heute abgekühlt. Etwa 3oC sind da-
bei auf die Änderungen der Nordatlantikströmung zurückzuführen. 

Abb. 2 Massentransport im Atlantik (in 106m3s-1) unter heutigen Bedingungen (a) und den 
Bedingungen während der späten Weichselvereisung (etwa 70 - 20 ky BP) (d). Bei gegenüber 

heutigen Bedingungen erhöhtem Süßwassereintrag kann in dem Modell die Bildung nordatlan-
tischen Tiefenwasser versiegen, so dass der Nordatlantikstrom abreisst (c). Während der spä-

ten Weichselvereisung kann, durch eine geringfügige Störung im Süßwasserhaushalt des 
Noratlantiks angestoßen, das System in einen Zustand (b) springen - einem Zustand stark 

erhöhtem meridionalen Wärmetransport, der dem eines Dansgaard-Oeschger-Warmereignis-
ses entsprechen könnte (aus GANOPOLSKI and RAHMSTORF 2001).

Stabiltätsanalysen mit Hilfe des CLIMBER-2-Modells (GANOPOLSKI and RAHMSTORF 2001)
legen die Vermutung nahe, dass die Bildung von nordatlantischem Tiefenwasser etwa zwischen
40oN und 50oN der “normale”, stabile Zustand der Nordatlantikströmung während der Haupt-
phase der Weichselvereisung (etwa 70 bis 20 ky BP) war (Abb. 2d). Durch Verdunstungsano-
malien in der Norwegen- und Grönlandsee kann im Modell auch ein metastabiler Zustand
angeregt werden (Abb. 2b), der zu einer abrupten Erwärmung im Nordatlantik und in Nord- und
Mitteleuropa führt. Auf diese Weise ergibt sich ein mit den paläoklimatologischen Befunden
konsistentes Bild der so genannten Dansgaard-Oeschger Zyklen (Abb. 3a, b). 
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Abb.3 Abrupte Änderungen des Anteils schweren Sauerstoffs in den Grönland-Eisbohrkernen - 
interpretiert als Temperaturschwankungen im Bereich Grönland / Nordatlantik. Die Zahlen 
kennzeichnen die Dansgaard-Oeschger (D-O) Warmereignisse (a).  Ein Ensemble von D-O-

Ereignissen (Nr. 3,4,5,6,7, 10 - farbige Kurven) wird in (b) mit einem vom Modell berechneten 
typischen D-O-Ereignis (schwarze Kurve) verglichen (aus GANOPOLSKI and RAHMSTORF 

2001).

3. Das mittlere Holozän

Nach dem Ende der letzten Eiszeit zogen sich die Eismassen zurück und erreichten ihre heutige
Ausdehnung vor etwa 7000 bis 6000 Jahren. Das Klima zu dieser Zeit war im allgemeinen mil-
der als heute, weshalb dieser Abschnitt der Klimageschichte auch als holozänes Klimaoptimum
bezeichnet wird (siehe CROWLEY and NORTH, 1992). Der Sommer auf der Nordhalbkugel war
in vielen Regionen wärmer und insbesondere Nordafrika war deutlich regenreicher. Damals
existierte in der heutigen Sahara eine subtropische Steppe, die nördliche Baumgrenze der Taiga
lag bis zu 200 km weiter im Norden. Dies wurde aus verschiedenen Datenquellen rekonstruiert,
wie Pollen- und Knochenfunden oder Felszeichnungen (PRENTICE et al. 2000, JOLLY et al.
1998, CROWLEY and NORTH 1992)

Die langfristigen Klimaänderungen im Holozän wurden auf Änderungen der Erdbahn um die
Sonne und die damit einhergehende Änderung der regionalen Verteilung der Sonneneinstrah-
lung zurückgeführt (KUTZBACH und GUETTER, 1986). Anhand verschiedener Modellsimulati-
onen ist jedoch zu erkennen, dass das Klimasystem nichtlinear auf die externe Anregung
reagiert. Modelle, die nur die Atmosphärendynamik enthalten, zeigen eine geringe Verstärkung
des nordafrikanischen Sommermonsuns, die zu schwach ausfällt, um daraus eine Nordwärtsver-
lagerung der Savanne diagnostizieren zu können (HARRISON et al 1998, JOUSSAUME et al.
1999). Erst Modelle, die auch die Wechselwirkung zwischen Vegetationsdynamik und Ände-
rungen in der Atmosphäre zulassen, liefern einen deutlichen Rückgang der Sahara (CLAUSSEN

and GAYLER 1997, DOHERTY et al. 2000). 
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Für die Regionen in den hohen nördlichen Breiten berechnen Atmosphärenmodelle eine Ab-
kühlung (Abb. 4, ATM - als Beispiel) entsprechend der gegenüber heute reduzierten Sonnen-
einstrahlung im Nordwinter während des mittleren Holozäns. Die beobachtete Erwärmung
wurde als Biom-Paradoxon interpretiert, da vermutet wurde, dass die Ausbreitung der Taiga im
mittleren Holozän die winterliche Erwärmung erklären könnte (BERGER 2001, Taiga-Tundra-
Wechselwirkung: schneebedeckte Wälder sind dunkler und absorbieren somit mehr Sonnen-
strahlung als schneebedeckte flache Vegetation. Eine Erwärmung der bodennahen Luftschicht
fördert die Ausbreitung von Wäldern, so dass eine positive, d.h., sich selbst verstärkende Wech-
selwirkung entsteht.) Erst gekoppelte Atmosphäre-Ozean-Vegetations-Modelle (GANOPOLSKI

et al. 1998b) sind jedoch in der Lage die Klimaänderungen während des mittleren Holozäns
qualitativ richtig wiederzugeben. Solche Modelle zeigen, dass offenbar die Taiga-Tundra-
Wechselwirkung durch eine ähnlich geartete Wechselwirkung zwischen der Ausbreitung des
arktischen Meereises und der Erwärmung der bodennahen Luftschicht nichtlinear verstärkt
wird.

Abb. 4: Unterschiede in der bodennahen Lufttemperatur während des mittleren Holozäns 
(etwa 6000 Jahre vor heute) und heute für die Wintermonate Dezember, Januar, Februar. Dar-
gestellt sind Modellergebnisse von GANOPOLSKI et al. (1998b). Benutzt wurden verschiedene 

Modellkonfigurationen: ATM bedeutet, dass das Modell nur die Dynamik der Atmosphäre dar-
stellt, ATM+OCE bedeutet Atmosphäre-Ozean-Modell, ATM+VEG Atmosphäre-Vegetations-

modell, in dem auch die Ausbreitung der Vegetationszonen vorhergesagt wird, und 
ATM+OCE+VEG Atmosphäre-Ozean-Vegetationsmodell.

Die langfristige Klimaentwicklung während des Holozäns, einschließlich der Wüstenbildung in
Nordafrika wird durch die allmähliche Änderung der Erdbahn nur angeregt. Erst die Verstär-
kung dieses Signals durch die Wechselwirkung zwischen Atmosphäre und Vegetation führt zu
einem relativ abruptem Verschwinden der Savanne vor gut 5.500 Jahren (CLAUSSEN et al.,
1999).
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Fig.5: Berechnung der zeitlichen Entwicklung des Niederschlages über Nordafrika (B) und des 
Flächenanteils der Vegetation in der heutigen Sahara (C) als Antwort auf die sich ändernde 
Einstrahlung - dargestellt ist die Änderung der Einstrahlung im Mittel über die Nordhemis-
phäre während des Nordsommers (A). Die Modellberechnungen von CLAUSSEN et al. (1999) 

werden verglichen mit dem Anteil terrigenen Materials und des daraus abgeleiteten Material-
transport in Sedimenten des Nordatlantik vor der Nordafrikanischen Küste (D). Die gesamte 

Abbildung ist, mit Änderungen, der Arbeit von deMENOCAL et al. (2000) entnommen.

Die CO2-Konzentration in der Atmosphäre war im Holozän nicht konstant. Während der letzten
etwa 8000 Jahre bis in die Zeit vor der industriellen Revolution ist die Konzentration von 260
ppmv auf 280 ppmv angestiegen. Ein Teil dieses Anstiegs kann auf den Rückgang und die damit
verbundene Emission von Kohlenstoff zurückgeführt werden. Jedoch müssen Annahmen zur
Änderung der ozeanischen Biogeochemie in die Modelle einfließen, um die Änderungen im ho-
lozänen Kohlenstoffkreislauf vollständig zu erklären (BROVKIN et al. 2001).
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