
genannten Klimasystems, interpretiert wird (PEIXOTO und
OORT 1992). Das Klimasystem umfasst nicht nur die
abiotische Welt (Atmosphäre, Hydrosphäre, Kryosphäre,
Pedosphäre), sondern auch die belebte Natur, die Biosphäre.
Vegetation ist in diesem Konzept demnach nicht mehr nur ein
„Klimaindikator“, sondern eine von mehreren Komponen-
ten des Klimasystems, die miteinander in Wechselwirkung
stehen und sich gegenseitig beeinflussen. Dass die Vegetation
als dynamische Komponente des Klimasystems die globale
Klimadynamik mitbestimmt, soll im Folgenden an einigen
eindrucksvollen Beispielen belegt werden.

2 Wie beeinflusst die Vegetation das globale Klima?

Um die verschiedenen Wechselwirkungsprozesse zwischen
Vegetation und den anderen Komponenten des Klimasystems
zu verstehen, ist es hilfreich, diese Prozesse in zwei Gruppen
zu unterteilen, auch wenn sie in der Natur nie vollständig
unabhängig voneinander ablaufen. Die Wechselwirkung zwi-
schen der Vegetation und der chemischen Zusammensetzung
der Atmosphäre bezeichnen wir als biogeochemische Rück-
kopplung und die Wechselwirkung zwischen der Vegetation
und den bodennahen Energie-, Impuls- und Wasserflüssen als
biogeophysikalische Rückkopplung.

2.1 Biogeochemische Rückkopplung

Die vermutlich wichtigste biogeochemische Rückkopplung
entsteht aus der Wechselwirkung zwischen der terrestrischen
Biomasse und der CO2-Konzentration der Atmosphäre. Die-
ser Rückkopplungsprozess ist wahrscheinlich im Wesentli-
chen negativ, das heißt, kleine Störungen des Systems werden
gedämpft. Nimmt zum Beispiel auf Grund irgendeines
Ereignisses die Biomasse zu, so wird der Atmosphäre CO2
entzogen, da die Pflanzen im Wesentlichen aus der Luft
wachsen. Dadurch wird der Treibhauseffekt schwächer und
die bodennahe Atmosphäre kühlt sich ab. Eine Abkühlung
wiederum bremst das Pflanzenwachstum und damit die
Zunahme der Biomasse.

In einem wärmeren Klima könnte allerdings auch das Gegen-
teil eintreten. COX et al. (2000) fanden in ihren Modell-
rechnungen, dass die Respiration (also das „Ausatmen“ von
CO2) so stark mit der Temperatur ansteigt, dass bei einer
deutlichen Erwärmung der bodennahen Atmosphäre die
Waldökosysteme mehr CO2 abgeben als aufnehmen und so
die Erwärmung über das für sie erträgliche Maß hinaus
beschleunigen. Ferner können wir annehmen, dass es weitere
biogeochemische Prozesse gibt, die positive oder negative
Rückkopplungen anstoßen. Zum Beispiel kann sich die
Aufnahmefähigkeit von CO2 durch die Pflanzen mit der
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1 Historische Anmerkungen

Um das Klima auf unserer Erde zu beschreiben und zu klassi-
fizieren, wird oftmals die Wirkung des Klimas auf das Leben,
insbesondere auf die Pflanzenwelt betrachtet (BOLLE 1985),
wobei Klima im Allgemeinen als statistische Eigenschaft der
Atmosphäre (HANN1908,MALBERG 1994) verstanden wird.
Köppen (1936) bezeichnete gar die Vegetation als „kristalli-
siertes, sichtbar gewordenes Klima“ und schließlich als Indi-
kator, „in dem sich so manche Züge deutlicher zeigen als in
den Angaben unserer Instrumente ...“. Vegetation lässt sich
jedoch nur als objektiver Klimaindikator interpretieren,wenn
eine starke,globale Wechselwirkung zwischen der Vegetation
und der Atmosphäre ausgeschlossen werden kann.

Und in der Tat wurde bis vor wenigen Jahrzehnten von vielen
bezweifelt, dass die Vegetation an den großen Klimaänderun-
gen der Vergangenheit ursächlich beteiligt sein könnte. DE
MARCHI (1885) kam zu dem Ergebnis, dass die „Bedeckung
der Erdoberfläche“ keinen Einfluss auf die Entstehung der
Eiszeiten gehabt hätte. Alexander VON HUMBOLDT führte
die Entstehung der nordafrikanischen Wüste auf rein geophy-
sikalische Prozesse zurück und wies dabei der Ozeanströmung
eine besondere Rolle zu. In seinen „Ansichten der Natur“ ver-
mutete er, dass „irgendeine Naturrevolution, z. B. der einbre-
chende Ozean, einst diese flache Gegend (die nordafrika-
nischen Ebenen der Sahara, Anm. des Autors) ihrer Pflanzen-
decke und der nährenden Dammerde beraubt(e). Wann diese
Erscheinung sich zutrug, welche Kraft den Einbruch bestimmte,
ist tief in das Dunkel der Vorzeit gehüllt.Vielleicht war sie Fol-
ge des großen Wirbels, welcher die wärmeren mexikanischen
Gewässer über die Bank von Neufundland an den alten
Kontinent treibt ...“(VON HUMBOLDT 1849). Heute wissen
wir, dass, so paradox es klingen mag, die Vegetation selbst die
Ausbreitung der subtropischen Wüstengebiete mitbestimmt.

Betrachtet man die Energieumsätze im Klimasystem, so liegt
es nahe, dem Ozean aufgrund seiner hohen Wärmekapazität
eine dominierende Rolle in der Klimadynamik zuzuschrei-
ben (PEIXOTO und OORT 1992). Folgerichtig wurden bis
vor wenigen Jahren gekoppelte Atmosphäre-Ozean-Modelle
als eigentliche Klimamodelle angesehen (CUBASCH et al.
1995). In diesen Modellen wird die Struktur der Landober-
fläche im Wesentlichen zeitlich konstant belassen. Lediglich
ein Teil der kurzfristigen biosphärischen Rückkopplungs-
prozesse wird berücksichtigt.

Mittlerweile werden so genannte Klimasystemmodelle
entwickelt, die neben der Atmosphäre und der Ozeandyna-
mik auch die Dynamik der Biosphäre darstellen (COX et al.
2000). Die Bezeichnung Klimasystemmodell deutet an, dass
das Klima nicht mehr als Statistik nur der Atmosphäre, son-
dern als Eigenschaft eines dynamischen Systems, des so
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atmosphärischen CO2-Kon-
zentration ändern (SELLERS
et al. 1996).

Wie die biogeochemischen
Wechselwirkungsprozesse in
ihrer Summe tatsächlich ab-
laufen, hängt vermutlich von
der typischen Zeitskala die-
ser Prozesse und eventuellen
Synergien mit biogeophysika-
lischen Prozessen (BETTS
et al. 1997) ab. Die biogeo-
chemische Rückkopplung und
die damit verbundenen globa-
len Stoffkreisläufe werden im
nächsten Heft im Kapitel 29,
von MARTIN HEIMANN
ausführlich diskutiert.

2.2 Biogeophysikalische 
Rückkopplung

Einer der wichtigsten biogeo-
physikalischen Wechselwir-
kungsprozesse wird über die
Änderung der Albedo und
damit der Absorption solarer
Strahlung angestoßen. Diese
so genannte Albedo-Vegeta-
tion-Rückkopplung ist posi-
tiv, sie verstärkt also anfängli-
che Störungen.Da Vegetation
eher dunkler ist als nackter Boden, wird bei sich ausbreitender
Vegetation mehr solare Strahlung absorbiert und damit die
bodennahe Luftschicht erwärmt. Dies wiederum begünstigt in
den meisten Fällen weiteres Pflanzenwachstum und weitere
Verbreitung der Pflanzen. Umgekehrt nimmt bei sich zurück-
ziehender Vegetation die Albedo der Oberfläche zu und damit
die Absorption solarer Strahlung und schließlich die Tempe-
ratur der bodennahen Atmosphäre ab (siehe Abb. 18-1a, linke
Seite. Die Vorzeichen und die Pfeile sind als positive (+) und
negative (-) Rückkopplung zu interpretieren, z. B. führt eine
Temperaturerhöhung ∆ T zu einer Vegetationsänderung ∆ V
(Zunahme der Vegetationsdichte oder Ausdehnung der
Vegetationsfläche): ∆ V ~ + ∆ T. Ferner führt eine Zunahme
der Verdunstung ∆ E zur Abnahme der Temperatur ∆ T ~ – ∆ E.
∆ A kennzeichnet die Änderung der Absorption solarer
Strahlung. Die Rückkopplung über die Albedo ist in Gebieten
kräftiger Albedogegensätze besonders stark ausgeprägt, also
in Wüstenrandgebieten oder in Gebieten, die zeitweise von
Schnee bedeckt sind. Die Unterschiede der Albedowerte (im
Mittel über den sichtbaren und nahe infraroten Spektral-
bereich solarer Strahlung) reichen von über 0,5 für die hellen
Sandwüsten der Sahara bis 0,2 für die Savanne oder etwa 0,1
für Wälder (PINTY et al. 2000).

In den hohen nördlichen Breiten finden wir noch größere
Albedodifferenzen. Über den verschneiten Wäldern der

Taiga wurden Albedowerte von 0,2 bis 0,4 gemessen, über
schneebedecktem Gras dagegen etwa 0,75 (BETTS und
BALL 1997), wobei bei geschlossener Neuschneedecke
Albedowerte von bis zu 0,9 erreicht werden können. Die
Unterschiede im Reflexionsvermögen verschneiter flacher
und hoher Vegetation ergeben sich daher, dass die dunklen
Bäume im Allgemeinen nicht vollständig mit Schnee bedeckt
werden, sondern aus dem Schnee herausragen. Außerdem
werden die Bäume, die auf Grund ihrer dunklen Farbe solare
Strahlung absorbieren, ihrerseits wieder im langwelligen
Infrarot strahlen und damit den Schnee in ihrer näheren
Umgebung schmelzen, da Schnee im langwelligen Spektral-
bereich ein hohes Absorptionsvermögen besitzt.

Die Rückkopplung zwischen Albedo und Vegetation in den
Wüstenrandgebieten wurde bereits von CHARNEY (1975)
untersucht. Er vermutete, dass die subtropischen Wüsten sich
aufgrund ihrer hohen Albedo selbst verstärken.Denn über den
subtropischen Wüsten – so zu sagen am polwärtigen Rand der
Hadleyzellen – sinken die Luftmassen ab und die Strah-
lungsbilanz am Oberrand der Atmosphäre ist negativ. Dazu
trägt zum einen bei, dass von der Wüste sehr viel mehr solare
Strahlung reflektiert wird als von den sie umgebenden Regio-
nen und zum anderen,dass wegen der über ihr geringen Bewöl-
kung mehr Energie durch Wärmestrahlung in den Weltraum
gelangt. Mithin kühlt die Atmosphäre über der Wüste sich
aufgrund der Strahlungsdivergenz (∆ RAD in Abb. 18-1b) ab.
Diese Abkühlung wird dadurch kompensiert,dass Luft aus den
umgebenden Regionen (mit positiver Strahlungsbilanz) zur
Wüste hinfließt, dort adiabatisch absinkt und sich dabei er-
wärmt. Die absinkenden Luftmassen sind trocken und verhin-
dern Konvektion und damit auch Wolken- und Niederschlags-
bildung (∆ P in Abb. 18-1b).Wird nun die Albedo in der Wüste
durch künstliche Anpflanzungen vermindert, so ändert sich die
Strahlungsbilanz in der Weise, dass das Absinken der Luft-
massen über den Wüsten vermindert wird mit der Folge, dass
schließlich Wolken- und Niederschlagsbildung möglich sind.
CHARNEY hatte diese (positive) Wüsten-Albedo-Wechsel-
wirkung (siehe Abb. 18-1b, linke Seite) zur Erklärung der sich
vermeintlich ausbreitenden Wüstengebiete vorgeschlagen.
Mittlerweile wissen wir, dass sich die Wüstengebiete in den
letzten 130 Jahren wahrscheinlich nicht ausgedehnt haben
(SCHULZ und HAGEDORN 1994). Dennoch kann die
Charneysche Theorie, jedoch erweitert um die Wechselwirkung
mit dem Wasserkreislauf,herangezogen werden,um die Klima-
geschichte Sahara zu erklären (siehe Abschnitte 4 und 5).

Neben der Bodenfarbe beeinflussen die Pflanzen auch den
Wasserhaushalt der bodennahen Atmosphäre. Dies geschieht
im Wesentlichen über die Transpiration aus den Blattspalt-
öffnungen, den so genannten Stomata, und die Wasserauf-
nahme über die Wurzeln. Diese hydrologischen Wechselwir-
kungsprozesse wirken hauptsächlich während der Wachstums-
periode;sie sind sowohl positiv wie auch negativ (siehe Abb.18-1a
und b, rechte Seite). Dies hängt damit zusammen, dass durch
eine Verstärkung oder Verminderung der Transpiration der
bodennahe latente Wärmefluss und damit – bei gleichbleibender
verfügbarer Energie – der Fluss sensiblerWärme und schließlich
die Temperatur der bodennahen Atmosphäre geändert wird.
Andererseits führen Änderungen der bodennahen Feuchte-

Abb. 18-1:

Grobe Skizze der Wechselwirkung
zwischen Atmosphäre – Vegeta-
tion in (a) den hohen nördlichen
Breiten, (b) den Subtropen und
(c) den Tropen.



flüsse auch zur Änderung des Wasserdampfgehaltes der
Atmosphäre und damit zur Verstärkung oder Verminderung
der langwelligen Gegenstrahlung und möglicherweise auch der
Bewölkung und somit der planetaren Albedo.

Das Wechselspiel zwischen den verschiedenen Rückkopp-
lungsprozessen ist recht kompliziert. Verschiedene Modell-
experimente, in denen die Effekte künstlicher Vegetations-
änderungen, zum Beispiel durch Abholzung oder Aufforstung
verschiedener Waldflächen,beschrieben werden,deuten jedoch
daraufhin, dass es vielleicht doch eine einfache geografische
Differenzierung der Stärke der biosphärischen Rückkopp-
lungsprozesse geben könnte. In den hohen nördlichen Breiten
dominiert nach GANOPOLSKI et al. (2001) die Wechselwir-
kung zwischen Albedo und Vegetation insbesondere im Früh-
ling und Frühsommer, während hydrologische Effekte im
Sommer wirksam werden. Im Jahresmittel der bodennahen
Temperatur überwiegt jedoch der Albedoeffekt. Demgegen-
über gewinnt in den Tropen der hydrologische Effekt, wobei zu
beachten ist, dass die Änderung der Albedo in den Tropen den
hydrologischen Effekten nicht entgegenwirkt, sondern diese
noch verstärkt (LOFGREN 1995 a, b, siehe Abb. 18-1c).

2.3 Synergieeffekte

FRAEDRICH et al. (1999) versuchten den maximalen
Effekt abzuschätzen, den die Vegetation auf die Atmosphäre
haben kann. Dazu analysierten sie zwei Szenarien, in denen
für die Kontinente maximale (Szenario „Globaler Wald“)
bzw. fehlende biosphärische Kontrolle (Szenario „Globale
Wüste“) vorgeschrieben wurden. Sie beschränkten sich also
auf biogeophysikalische Rückkopplungsprozesse mit der
Atmosphäre und vernachlässigten Synergieeffekte mit den
anderen Komponenten des Klimasystems. Solche Synergie-
effekte können außerordentlich bedeutend sein und sogar
das Vorzeichen der durch den biogeophysikalischen Effekt
allein hervorgerufenen Zustandsänderungen umdrehen. Um
ein Beispiel zu nennen: Häufig wird bei numerischen Experi-
menten zur Abholzung tropischer Wälder der Zustand des
Ozeans als konstant angenommen. Diese Experimente zei-
gen dann wegen der Reduktion der Verdunstung eine starke
regionale Erwärmung in den Tropen (siehe z. B. POLCHER
und LAVAL 1994), die sich auch global bemerkbar macht
(CHASE et al. 2000). Kann jedoch die Ozeanoberfläche rea-
gieren, so passiert folgendes: Wegen der schwächeren Ver-
dunstung nimmt global der Wasserdampf ab, die Gegenstrah-
lung wird schwächer und die Ozeanoberfläche kühlt sich ab
und verdunstet ihrerseits weniger,was wiederum zur weiteren
Abkühlung führt. Weltweit wird die bodennahe Luftschicht
kühler – außer in den Tropen, in denen der lokale biogeo-
physikalische Effekt dominiert (GANOPOLSKI et al. 2001).

Wenn wir biogeophysikalische und biogeochemische Effekte
zusammen betrachten, wird das Wechselspiel noch interes-
santer.Schauen wir uns nur den Kohlenstoffkreislauf an,so lässt
sich die biogeochemische Wechselwirkung einfach umreißen:
Eine nachhaltige Abnahme der Waldfläche setzt CO2 frei und
verstärkt den Treibhauseffekt. Abholzung sollte also auf diese
Weise zur globalen Erwärmung und umgekehrt Aufforstung

82 M. Claußen:  Die Rolle der Vegetation im Klimasystem promet, Jahrg. 29, Nr. 1- 4, 2003

zur globalen Abkühlung führen. Doch wie groß ist der biogeo-
chemische Effekt im Vergleich zum biogeophysikalischen?
Anhand einer Reihe von Modellexperimenten (CLAUSSEN
et al. 2001), in denen wir die Waldfläche in verschiedenen, 10
Grad breiten zonalen Streifen rund um den Globus abrupt ver-
ringert oder erhöht und anschließend über eine lange Zeit kon-
stant belassen hatten,ergab sich folgendes Bild (Siehe Abb.18-2).
In den Tropen gewinnt wegen der hohen Produktivität der Biome
die biogeochemische,in den borealen Breiten dagegen die biogeo-
physikalische Rückkopplung.Abholzung in den Tropen bedeutet
demnach globale Erwärmung und Aufforstung globale Abküh-
lung.Wird in den borealen Breiten die Waldfläche geändert, so
passiert das Gegenteil:Abholzung führt zur Abkühlung und Auf-
forstung zur Erwärmung. Letzterer Effekt wurde vor kurzem
durch andere Modellrechnungen bestätigt (BETTS 2000).

3 Die Taiga-Tundra Wechselwirkung

Als weiteres Beispiel für Synergieeffekte, die durch das
Zusammenwirkungen mehrerer Rückkopplungsprozesse
entstehen, wird in diesem Abschnitt die Rolle der borealen
Vegetation während des frühen und mittleren Holozäns vor
gut 9000 bis 6000 Jahren diskutiert.

3.1 Das so genannte Biom-Paradoxon

Aus paläoklimatologischen Rekonstruktionen (TEMPO
1996, CHEDDADI et al. 1997, TARASOV et al. 1998) wissen
wir,dass im frühen und mittleren Holozän,die boreale Baum-
grenze weiter nach Norden reichte als heute.Die Verlagerung

Abb. 18-2: Reaktion der CO2-Konzentration in der Atmosphäre (a)
und der globalen Jahresmitteltemperatur (b) auf Änderun-
gen der Waldfläche in Einheiten von ppmv / 106 km2 bzw. °C
/ 106 km2. In jeweils 10° breiten zonalen Streifen rund um
den Globus wurde Waldfläche hinzugefügt (gefüllte Kreise)
oder entfernt (offene Kreise). Ein Stern kennzeichnet die
Ergebnisse der Modellläufe, in denen die Waldfläche nur
außerhalb der Wüsten eingefügt wurde.
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der Vegetation wurde vermutlich durch die sich stets ändern-
de Erdbahn um die Sonne angestoßen. Vor gut 9000 Jahren
war die Erdachse etwas stärker geneigt als heute und das Pe-
rihel (der sonnennächste Punkt der Erdbahn) lag im Nord-
sommer. Damit erhielt die Nordhemisphäre im Sommer
durchschnittlich bis zu 40 W/m2 mehr, im Winter jedoch bis zu
10 W/m2 weniger Sonnenstrahlung als heute (BERGER
1978).Die Sommer müssten damals also wärmer und die Win-
ter kälter als heute gewesen sein. Jedoch nach Rekonstruk-
tionen von CHEDDADI et al. (1997) waren die Winter in
vielen Regionen der Nordhemisphäre wärmer als heute.

BERGER (2001) bezeichnete dies als Biom-Paradoxon, da
er vermutete, dass die wärmeren Winter auf die mit dem Vor-
dringen der Taiga einhergehende großräumige Reduktion der
Albedo zurückzuführen wären.Die Bedeutung dieser manch-
mal auch als Taiga-Tundra-Wechselwirkungbezeichneten biogeo-
physikalischen Rückkopplung in der Klimageschichte wurde
erstmals von OTTERMAN et al. (1984) hervorgehoben.
Neuere Modellrechnungen, in denen nur die Wechselwirkung
zwischen Atmosphäre und Biosphäre zugelassen wurde, zei-
gen jedoch eine unrealistisch geringe Zunahme borealer Wälder
(CLAUSSEN und GAYLER 1997, TEXIER et al. 1997). Des
Rätsels Lösung liegt sehr wahrscheinlich in der Synergie zwi-
schen der Taiga-Tundra-Rückkopplung und der arktischen
Meereis-Albedo-Rückkopplung (siehe Abb. 18-1a, oberer
Teil. Hier ist ∆ SI: Änderung der Meereisfläche und ∆ H:
Änderung des Wärmeflusses). Diese Vermutung wurde be-
reits von BONAN et al. (1992) und FOLEY et al. (1994) aus-
gesprochen, die in ihren Rechnungen, in denen die Vegeta-
tionsänderung vorgeschrieben,also eine Rückkopplung nicht
zugelassen wurde, einen deutlichen Rückgang des arktischen
Meereises fanden.Durch Vergleich mehrerer Modellrechnun-
gen,in denen in ein und demselben Modell verschiedene Rück-
kopplungsprozesse einzeln oder in unterschiedlichen Kombi-
nationen miteinander eingeschaltet werden konnten, erkann-
ten GANOPOLSKI et al. (1998), dass die Taiga-Tundra-
Rückkopplung und die Meereis-Albedo-
Rückkopplung für sich allein relativ schwach
sind. Die Taiga-Tundra-Rückkopplung allein
führte nicht zu wärmeren Wintern, und die
Meereis-Albedo-Rückkopplung lieferte hö-
here Wintertemperaturen nur über dem
arktischen Meereis. In dem Modelllauf
jedoch, in dem beide Rückkopplungspro-
zesse eingeschaltet waren, zeigte sich eine
deutliche Verstärkung beider Prozesse
(siehe Abb. 18-3. In der mit ATM gekenn-
zeichneten Unterabbildung werden die Er-
gebnisse eines Modelllaufes vorgestellt, in
dem nur die Atmosphäre auf Änderungen
der Erdbahnparameter reagiert, während
die Ozeanoberflächentemperatur und die
Landoberfläche auf vorindustrielle Bedin-
gungen festgeschrieben wurden.Im Modell-
lauf ATM+OCE konnten Atmosphäre und
Ozean und im Lauf ATM+VEG Atmosphäre
und Vegetation reagieren. ATM+OCE+
VEG bezieht sich auf die Ergebnisse des
vollständig gekoppelten Modells.). Diese

Rechnungen deuten daraufhin, dass es sich bei dem so
genannten Biom-Paradoxon also nicht um ein rein biosphä-
risches Phänomen handelt, sondern eher um ein „Meereis-
Biom-Synergie-Paradoxon“.

3.2 Die Vegetation als Verstärker der 
Eiszeiten und Warmzeiten

Erhielt im mittleren Holozän die sommerliche Nordhemis-
phäre mehr Sonneneinstrahlung als heute, so verhielt es sich
vor etwa 115.000 Jahren, am Ende des so genannten Eem-
Interglazials, genau umgekehrt. Die Nordhemisphäre kühlte
sich ab und die Inlandeismassen breiteten sich aus. Zahlreiche
Modellstudien mit vorgeschriebener Vegetationsverteilung
(GALLIMORE und KUTZBACH 1996) oder einfacher inter-
aktiver Vegetationsdynamik (HARVEY 1989;GALLÉE et al.
1992; BERGER et al. 1992, 1993; DE NOBLET et al. 1996)
lassen vermuten, dass die Abkühlung, die zum Beginn der
Weichselvereisung führte, durch die Taiga-Tundra-Rückkopp-
lung verstärkt wurde.Soweit dem Autor bekannt ist,gibt es nur
eine Modellstudie (DONG und VALDES 1995), in der es
gelang,eine für den Beginn einer Eiszeit hinreichende sommer-
liche Abkühlung der hohen nördlichen Breiten zu erreichen,
ohne die Südwanderung der Taiga in irgendeiner Weise, sei es
durch Änderung der Bodenrandbedingung oder durch ein
gekoppeltes Vegetationsmodell, zu berücksichtigen.

Die Taiga-Tundra-Wechselwirkung einschließlich der Syner-
gieeffekte mit der Meereis-Albedo-Wechselwirkung spielte
vermutlich auch eine wichtige Rolle in der eisfreien Welt der
mittleren Kreidezeit vor etwa 120 bis 90 Millionen Jahren.
OTTO-BLIESNER und UPCHURCH (1997) zeigten, dass
ihr Modell ein zu kühles, den Aufbau von Inlandeismassen
förderndes Klima produzierte, es sei denn, sie boten dem
Modell eine waldartige, eher hohe und dunkle Vegetations-
bedeckung der hohen nördlichen Breiten an.

Abb. 18-3: Globale Verteilung der Differenzen der bodennahen Lufttemperatur (in °C)
während des Nordwinters (Dezember, Januar, Februar) zwischen dem Klima des
mittleren Holozän (6000 Jahre vor heute) und dem vorindustriellen Klima.



84 M. Claußen:  Die Rolle der Vegetation im Klimasystem promet, Jahrg. 29, Nr. 1- 4, 2003

4 Die „grüne Sahara“

Zahlreiche Funde fossiler Pollen (JOLLY et al. 1998), Kno-
chen vom Großwild (PACHUR und WÜNNEMANN 1996),
Seekreide als Hinweise auf einstige Binnenseen (YU und
HARRISON 1996), und Felsmalereien (ALMÁSY 1939)
deuten daraufhin, dass die Sahara im mittleren Holozän
deutlich grüner war als heute (HOELZMANN et al. 1998).
Man darf sich nicht eine vollständig bewaldete Sahara
vorstellen (daher ist in der Überschrift zu diesem Abschnitt
die „grüne Sahara“ in Anführungszeichen gesetzt). Wälder,
so genannte Galeriewälder, in denen auch Großwild vorkam,
hat es vermutlich nur entlang der Flussläufe und an den Rän-
dern der zahlreichen Seen gegeben. Die Savanne reichte
wahrscheinlich mindestens bis zum nördlichen Wendekreis
und der nördliche Teil der Sahara war vermutlich mit
Grassavanne bedeckt, die von Wüstengebieten unterbrochen
war. Die große Libysche Sandsee war, so weit wir wissen, nie
vollständig verschwunden (PACHUR und ALTMANN 1997;
ANHUF et al. 1999).

Als mögliche Erklärung für das humide Klimas Nordafrikas
im mittleren Holozän haben KUTZBACH und GUETTER
(1986) die stärkere sommerliche Erwärmung des eurasischen
Festlandes angeführt. Die Verstärkung des Sommermonsuns
kann jedoch die grüne Sahara nicht allein erklären, wie eine
umfangreiche Auswertung verschiedener atmosphärischer
Zirkulationsmodelle, in denen die heutige Landoberfläche als
Randbedingung vorgeschrieben wurde, belegt (HARRISON
et al. 1998; JOUSSAUME et al. 2000). Wenn allerdings die
Vegetation im Modell auf die zunehmenden Niederschläge
des stärkeren Sommermonsuns reagieren darf (CLAUSSEN
und GAYLER 1997; TEXIER et al. 1997) oder einem Atmo-
sphären-Modell eine grüne Sahara als untere Randbedingung
vorgegeben wird (KUTZBACH et al. 1996; BROSTRÖM et
al. 1998), dann wird in den Modellen der Sommermonsun
deutlich angefacht. CLAUSSEN und GAYLER (1997) und
CLAUSSEN et al. (1998) erklärten dies mit der um die
hydrologischen Prozesse erweiterten Charneyschen Wüsten-
Albedo-Rückkopplung. Die Hypothese einer starken Wech-
selwirkung zwischen Vegetation und Atmosphäre in Nord-
afrika ist jedoch nicht unumstritten, da die Ergebnisse ver-
schiedener Modelle stark voneinander abweichen (siehe
Abb. 18-4). KUTZBACH et al. (1996) nutzen ein Modell der
Atmosphäre, in dem eine grünere Sahara als untere
Randbedingung vorgeschrieben wurde.TEXIER et al.(1997)
sowie CLAUSSEN und GAYLER koppelten verschiedene
Modelle der Atmosphäre asynchron mit dem Biom-Modell
von PRENTICE et al.(1992).DOHERTY et al.(2000) koppel-
ten zwar ein Atmosphärenmodell mit einem dynamischen
Vegetationsmodell, doch das abgebildete Ergebnis entstand
durch Interpretation der vom gekoppelten Modell berechne-
ten Klimaunterschiede mit Hilfe eines weiteren Vegetations-
modells. Das gekoppelte Modell selbst zeigte bereits im
heutigen Klima eine unrealistisch grüne Sahara.

Die meisten Modelle zeigen ein im Vergleich zu den Rekon-
struktionen unrealistisch geringes Vordringen der Vegetation
in die heutige Wüste.Lediglich das mit dem Biom-Modell von
PRENTICE et al. (1992) gekoppelte Hamburger Atmosphä-

ren-Modell zeigte – bis vor kurzem als einziges Modell – eine
deutlich grüne Sahara (CLAUSSEN und GAYLER 1997).
Daher wurde vermutet, dass die Wechselwirkung zwischen
Ozean und Atmosphäre zur grünen Sahara führte.Doch diese
Hypothese ließ sich nicht untermauern (KUTZBACH und

Abb. 18-4:

Änderungen der Wüstenfläche in Nordafrika vor 6000 Jahre
gegenüber heute,berechnet mit verschiedenen Modellen.In
der obersten Unterabbildung sind die Ergebnisse von
KUTZBACH et al. (1996) wiedergeben, darunter die von
TEXIER et al. (1997), in der dritten Unterabbildung von
oben die von CLAUSSEN und GAYLER (1997) und in der
untersten die von DOHERTY et al. (2000).
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LIU 1997;HEWITT und MITCHEL 1998).
Die von GANOPOLSKI et al. (1998) auch
für Nordafrika durchgeführte Faktoren-
analyse hingegen bestätigte die Ergebnisse
von CLAUSSEN und GAYLER (1997):
Das Atmosphäre-Vegetations-Modell wies
eine deutlich stärkere Niederschlagsrate
des Sommermonsuns auf als das Atmos-
phäre-Ozean-Modell (siehe Abb. 18-5).
Das vollständig gekoppelte Atmosphäre-
Ozean-Vegetations-Modell hingegen zeigte
eine nur geringfügige Verstärkung der Nie-
derschlagsrate gegenüber dem Atmosphäre-
Vegetations-Modell, woraus zu folgern ist,
dass es im Fall der grünen Sahara nur schwa-
che Synergieeffekte gibt.Diese Ergebnisse
stimmen mit denen von BRACONNOT et
al. (1999) in der Tendenz überein. Doch
leider sind diese Simulationen unvollstän-
dig,um eine sachgerechte Faktorenanalyse
durchführen zu können.Außerdem wiesen
DE NOBLET-DUCOUDRE et al. (2000)
nach, dass das von BRACONNOT et al.
(1999) und auch von TEXIER et al. (1997)
benutzte Atmosphären-Modell eine unrea-
listisch starke Zonalisierung der Nieder-
schlags- und Windfelder über Nordafrika
hervorruft, die vermutlich eine weitrei-
chende Nordwärtswanderung der Modell-
Klimazonen in dieser Region während des
mittleren Holozäns verhindert.

5 Gibt es abrupte
Vegetationsänderungen?

5.1 Wie die Sahara zur Wüste wurde

Wenn die Sahara im mittleren Holozän
wesentlich grüner war als heute, wie ist es
dann im Verlauf der Zeit zur Wüsten-
bildung gekommen? Um diese Frage zu
beantworten, ist es hilfreich, sich einige
theoretische Erkenntnisse aus der Unter-
suchung der nichtlinearen biogeophysika-
lischen Wechselwirkung vor Augen zu
führen. In den Rechnungen mit dem Ham-
burger Atmosphärenmodell (CLAUSSEN
1994, 1997, 1998) wurden für das heutige
Klima zwei Zustände gefunden, bei denen
sich Atmosphäre und Vegetation mitein-
ander im Gleichgewicht befinden. Solche
Mehrfach-Gleichgewichte kannte man bis-
her nur bei der Eis-Albedo-Wechselwir-
kung (siehe z. B. FRAEDRICH 1980) oder
der Wechselwirkung zwischen Ozean und
Atmosphäre (RAHMSTORF 1996). Der
eine Gleichgewichtszustand des Systems
Atmosphäre – Vegetation entspricht dem
heutigen Klima, der andere ähnelt dem

Abb. 18-5: Wie Abbildung 18-3, jedoch für die Niederschlagsdifferenzen (in mm/Tag) während
des Nordsommers (Juni, Juli,August).

Abb. 18-6: Verschiedene Gleichgewichtslösungen des Hamburger Klimamodells gekoppelt mit
dem Biom-Modell von PRENTICE et al. (1992). (a) Gleichgewichtszustände bei
heutiger Ozeanoberflächentemperatur und Sonneneinstrahlung; (b) Zustand unter
den Einstrahlungsbedingungen vor 6000 Jahren; (c) Gleichgewichtszustände im
Klima des letzten Hochglazials vor gut 21.000 Jahren. Bei unterschiedlichen Gleich-
gewichtszuständen wurde der „grünere“ Zustand vom Modell dann erreicht,wenn als
Anfangsbedingungen eine grüne Landoberfläche angenommen wurde, und der aride
Zustand, wenn das Modell mit einer Sandwüste in Nordafrika gestartet wurde.



5.2 Niederschlagsvariabilität im Sahel

Zum Schluss soll noch kurz auf einen weiteren interessanten
Aspekt eingegangen werden, der sich aus der nichtlinearen
Dynamik der Wechselwirkung zwischen subtropischer Vege-
tation und Atmosphäre ergibt. ZENG et al. (2000) und
WANG und ELTAHIR (2000b) zeigten, dass die Wechsel-
wirkung auf Grund der im Verhältnis zu Wäldern raschen
typischen Reaktionszeit der Steppenvegetation von (der
Größenordnung nach) etwa einem Jahr die interannuelle
Klimavariabilität dämpft und die dekadische anfacht – die
Vegetation wirkt sozusagen als Tiefpassfilter. Die Existenz
zweier Gleichgewichtszustände im westlichen Teil Nord-
afrikas lässt auch die Interpretation zu, dass die Nieder-
schlagsvariabilität des Sahels durch stochastische Resonanz
entsteht. Werden periodische Störungen des Niederschlages,
die für sich allein zu schwach sind, um das System Atmos-
phäre – Vegetation von einem Zustand in den anderen
stoßen, von stochastischen Schwankungen überlagert, so
kann das System zwischen diesen Zuständen springen.

Unabhängig davon, ob die biogeophysikalische Rückkopp-
lung als Tiefpassfilter oder über stochastische Resonanz
wirkt, ist zu vermuten, dass dekadische Niederschlagsvariabi-
lität im Sahel durch die biogeophysikalische Wechselwirkung
erheblich verstärkt wird, wobei die Anregung zur Nieder-
schlagänderung vermutlich in der Variabilität des tropischen
Atlantik und der Landnutzung zu suchen ist.

6 Zusammenfassende Wertung und Ausblick

Die Vegetation beeinflusst das globale Klima durch biogeo-
chemische und biogeophysikalische Rückkopplungsprozesse.
Die biogeochemischen Prozesse verändern die chemische
Zusammensetzung der Atmosphäre, insbesondere die CO2-
Konzentration, und wirken somit direkt auf den Treibhaus-
effekt. Da CO2 sich relativ rasch, innerhalb von ein bis zwei
Jahren,über den Globus verteilt,wirken die biogeochemischen
Rückkopplungsprozesse global. Die biogeophysikalischen
Prozesse, die per definitionem die direkte Wechselwirkung
der Vegetation mit den bodennahen Energie-, Impuls- und
Wasserflüssen beschreiben, sind im Prinzip nur lokale Phäno-
mene. Sie können jedoch, insbesondere wenn sie mit anderen
Rückkopplungsprozesse wie etwa der Meereis-Albedo-Rück-
kopplung zusammenwirken, auch globale Auswirkungen
zeigen. Wegen ihrer Nichtlinearität ergeben sich im Modell
mehrfache Gleichgewichtslösungen, die im Prinzip abrupte
Vegetations- und Klimaänderungen zulassen.

Die modelltheoretische Interpretation paläoklimatologi-
scher und paläobotanischer Befunde lässt vermuten, dass die
biogeophysikalischen Rückkopplungsprozesse extern ange-
stoßene Klimaänderungen verstärken. Als Beispiel ist hier
gezeigt worden, wie die Wechselwirkung zwischen der Ver-
breitung borealer Wälder, der Atmosphäre und dem arkti-
schen Meereis im mittleren Holozän vor einigen tausend
Jahren auf der Nordhemisphäre zu wärmeren Wintern als
heute führte, obwohl die winterliche Einstrahlung damals
schwächer war. Der gleiche Synergieprozess, nur in umge-
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holozänen Klima mit weit nach Norden verschobener Savanne in
Nordafrika. (Daher wird der zweite Zustand im Folgenden als
„grüner Zustand“ bezeichnet, obwohl die Sahara nicht voll-
ständig mit Vegetation bedeckt ist.) Das gleiche Verhalten des
Systems Atmosphäre – Vegetation zeigte sich in Klimasimu-
lationen des letzten glazialen Maximums vor gut 21000 Jahren
(KUBATZKI und CLAUSSEN 1998), während nach
CLAUSSEN und GAYLER (1997) nur eine Gleichgewichts-
lösung für das mittlere Holozän zu erkennen war (siehe Abb.
18-6). Die Existenz zweier Gleichgewichte für das heutige Kli-
ma wurde erst vor kurzem von ZENG et al.(2000) und WANG
und ELTAHIR (2000a, siehe Abb. 18-7)) unabhängig vonein-
ander mit vollkommen verschiedenen Modellen bestätigt.

Theoretisch folgt aus diesen Modellstudien, dass das System
Atmosphäre – Vegetation abrupt von einem Gleichgewichts-
zustand in den anderen springen kann, wenn das System
extern (zum Beispiel durch Änderung der solaren Ein-
strahlung) gestört wird. Im heutigen Klima ist der aride Zu-
stand global stabil,das heißt,dass ein Springen des Systems in
den grünen Zustand weniger wahrscheinlich ist als umge-
kehrt. Da es im heutigen Klima zwei Gleichgewichtszustände
gibt und im Klima des mittleren Holozän nur einen, den
grünen Zustand, muss im Laufe der letzten 6000 Jahre nach
Auftreten zweier Gleichgewichtszustände eine abrupte Vege-
tationsänderung möglich gewesen sein (BROVKIN et al.1998).

In der Tat zeigen unsere Modellrechnungen (CLAUSSEN et
al. 1999), dass die Vegetation sich im Vergleich zum externen
Antrieb – der Verminderung der sommerlichen solaren
Energieflussdichte am Oberrand der Atmosphäre auf der
Nordhalbkugel – außerordentlich rasch geändert hat. Vor
etwa 5500 Jahren wurde im Modell durch Verminderung der
solaren Energieflussdichte um etwa 10 W/m2 innerhalb
weniger Jahrhunderte aus der grünen Sahara eine Wüste.
Kurz nach Erscheinen der theoretischen Studie veröffent-
lichten DE MENOCAL et al. (2000) empirische Befunde, die
auf eine rasche Änderung der Aridität der West-Sahara
schließen lassen und zwar genau vor 5500 Jahren (siehe Abb.
18-8). Eine ausführliche Analyse der Modellsimulationen
(KUBATZKI 2000) bestätigte, dass sowohl der Vorgang der
abrupten Wüstenbildung selbst wie auch die Zeitspanne, in
der dieses Ereignis stattfand, nur unwesentlich von zusätz-
lichen externen Störungen, wie zum Beispiel im Modell nach-
gebildeter sporadische Überweidung oder Abholzung in der
Sahara, beeinflusst wird.Wir können also schlussfolgern, dass
die (Wieder-) Entstehung der Sahara vor gut 5500 Jahren ein
natürliches Ereignis war, das durch allmähliche Änderungen
der Einstrahlung angestoßen und durch die nichtlineare
Wechselwirkung zwischen Vegetation und subtropischer
Atmosphäre verstärkt wurde.

Untersuchungen von VERNET und FAUVRE (2000) deu-
ten daraufhin, dass die Menschen, die im mittleren Holozän
in der grünen Sahara lebten,vor etwa 5000 Jahren vor der sich
ausbreitenden Dürre nach Süden und nach Osten geflohen
sind. Vermutlich hat diese klimabedingte Völkerwanderung
erhebliche Konsequenzen für die Entstehung der Hochkul-
turen am Nil und in Mesopotamien gehabt (PETIT-MAIRE
und GUO 1996).
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kehrter Richtung, hat wahrscheinlich das Ende der letzten
Interglaziale beschleunigt. Auch der Rückzug der Wüste in
Nordafrika am Ende der letzten Eiszeit sowie das im Ver-
hältnis zur Änderung der solaren Einstrahlung rasche,

nahezu abrupte Vordringen der Wüste vor gut 5500 Jahre lässt
sich ohne die starke, nichtlineare biogeophysikalische Wech-
selwirkung zwischen subtropischer Vegetation und Atmos-
phäre nicht erklären.

Unsere Untersuchungen zur Wechselwirkung zwischen Vege-
tation und den anderen Komponenten des Klimasystems sind
noch lange nicht abgeschlossen. Insbesondere die Wechsel-
wirkung zwischen biogeochemischen und biogeophysikali-
schen Prozessen birgt noch einige Rätsel. Zu diesen Rätseln
gehört die Frage, warum das System Geosphäre – Biosphäre
sich während der letzten 400.000 Jahre in recht stabilen
Grenzen zwischen Interglazial und Hochglazial bewegt hat
(PETIT et al.1999),obwohl die biogeophysikalischen Wechsel-
wirkungsprozesse zusammen mit der Eis-Albedo-Rück-
kopplung externe Anregungen zur Klimaänderung stets ver-
stärkt zu haben scheinen. Unklar ist auch, welche Rolle die
Biosphäre im Klimasystem bei im geologischen Maßstab
raschen und starken Emissionen von Treibhausgasen spielt.
Neuere Modellrechnungen mit gekoppelten Modellen der
Atmosphäre, des Ozeans und der Biosphäre von COX et al.
(2000) zeigen eine stärkere Erwärmung der bodennahen
Luftschicht als Atmosphäre-Ozean-Modelle. Trotz dieser
ungelösten Probleme können wir schon jetzt aufgrund der in
den letzten zehn bis fünfzehn Jahren gewonnenen Erkennt-
nisse behaupten, dass die Vegetation nicht nur ein passiver
„Klimaindikator“ ist, sondern eine interaktive Komponente
des Klimasystems, ohne die sich die Dynamik des Klima-
systems nicht vollständig erklären lässt.
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