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7 K. HERTERICH

Modellierung des Paldoklimas

1 Einleitung

Das Klima der Erdgeschichte, das Palidoklima, iiberdeckt
den Zeitbereich beginnend mit der Entstehung der Erde vor
etwa 4,510° Jahren bis zu einem Zeitpunkt der jiingeren
Vergangenheit, den man etwas willkiirlich festlegen kann.
Man kénnte z. B. den Zeitbereich von heute bis vor etwa 100
Jahren als das ,heutige” Klima bezeichnen. In der Tat hat
sich das Klima in den letzten 100 Jahren nicht drastisch geéin-
dert, wenn man es vergleicht mit sehr viel wirmeren Bedin-
gungen vor etwa 120.000 Jahren oder mit der sehr kalten
Periode wihrend der letzten maximalen Vereisung vor
18.000 Jahren. Eine Reihe weiterer Gesichtspunkte lassen es
ebenfalls als sinnvoll erscheinen, gerade diese Einteilung in
heutiges Klima und Paldoklima zu treffen.

Bis auf wenige Ausnahmen reichen die instrumentellen
Wetter- und Klimaaufzeichnungen ebenfalls etwa 100 Jahre
zuriick. Danach gibt es nur noch Daten (Ablagerungen auf
dem Land, in Seen und in der Tiefsee oder historische Auf-
zeichnungen), aus denen indirekt auf das damalige Klima
geschlossen werden muB. Uber einen Zeitabschnitt von 100
Jahren darf man annehmen, daB sich das Inlandeis (heute in
groferem Umfang nur auf Gronland und der Antarktis vor-
handen) nicht wesentlich verindert hat, also als konstante
Randbedingung fiir das gekoppelte System Atmosphire-
Ozean eingeht. Fiir Zeitspannen von 1.000 Jahren und lin-
ger gilt dies nicht mehr. Hier wird das Inlandeis zur wesentli-
chen prognostischen Variablen, wihrend sich die Atmo-
sphire und der Ozean quasi-stationdr -auf die durch das
Inlandeis vorgegebenen Randbedingungen einstellen. Im
Zeitskalenbereich bis 100 Jahre gibt es neben dem Tages-
gang und dem Jahresgang der Sonneneinsirahlung keine
weitere periodische externe Anfachung im Klimasystem.
Schwankungen im gekoppelten System Atmosphére-Ozean
sind wahrscheinlich das Ergebnis von Austauschprozessen
innerhalb dieses Systems. Im Zeitskalenbereich des Paléio-

klimas existiert dagegen wieder ein deterministischer exter-
ner Anfachungsmechanismus: die Schwankungen der Son-
neneinstrahlung auf Grund der (berechenbaren) Anderun-
gen in den Bahnparametern der Erde. Die Spektralanalyse
von paldoklimatischen Zeitserien zeigt auch eine hohe Kor-
relation zwischen den Klimaschwankungen der letzten
750.000 Jahre und den berechneten Schwankungen der Son-
neneinstrahfung. In den beiden Spektralbdndern der Varia-
tion der Bahnelemente, bei einer Periode von 20.000 Jahren
und 40.000 Jahren, ergibt sich eine signifikant hohe Kohi-
renz (HERTERICH u. SARNTHEIN 1984).

Der letzte Eiszeitzyklus (die-letzten 120.000 Jahre) ist beson-
ders gut mit Daten belegt. Aus Tiefseesedimenten sind Zeit-
serien der Meeresoberflichentemperatur und die Schwan-
kungen des globalen Eisvolumens abgeleitet worden. Auf
Land geben die Endmorinen die maximale Ausdehnung
der einzelnen Inlandeise an (Nordamerika, Europa, Sibirien
und Tibet), und aus Eiskernen Gronlands und der Antarktis
wurden die lokalen Atmosphirentemperaturen und die
Verdnderungen des atmosphirischen CO,-Gehalts ermit-
telt. Es gibt also ausreichend Daten fiir die Modellverifika-
tion.

Die paldoklimatischen Untersuchungen am MPI fiir Meteo-
rologie sind daher zunichst auf diesen letzten gut belegten
Eiszeitzyklus ausgerichtet. Er umfaBt bereits die volle
Schwankungsbreite der Klimavariation der letzten 1 Million
Jahre. Die Modellierung des Paldoklimas kann auch als Har-
tetest fiir Klimamodelle angesehen werden. Dies gilt insbe-
sondere fiir die Parameterisierung kleinskaliger Prozesse,
die an Hand von Untersuchungen des heutigen Klimazu-
stands entwickelt wurden. Es ist nicht selbstverstiindlich,
daB sie auch noch weit weg vom heutigen Klima giiltig blei-
ben. ’

Im folgenden Abschnitt 2 wird die Modellierungsstrategie
erlautert. Teil der Strategie ist die Entwicklung eines 3-d
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Inlandeismodells (Abschnitt 3), das mit einer Hierarchie
von vereinfachten Modellatmosphiren gekoppelt wird
(Abschnitt 4). Im Abschnitt 5 sind erste Ergebnisse zur
Modellierung der Eiszeitatmosphire mit dem atmosphiri-
schen Zirkulationsmodells (T-21) des Europdischen Zen-
trums fiir Mittelfrist-Wettervorhersage (EZMW) beschrie-
ben. Zusammenfassung und Ausblick folgen im Ab-
schnitt 6. ’

2 Modellierungsstrategie

Grundbaustein einer realistischen Modellierung des Palio-
klimas ist ein 3-dimensionales Inlandeismodell (HER-
TERICH 1988). Die zeitliche Anderung der Eisdicke h folgt
aus der Massenbilanz:

oh o
o ="Vt 0

wobei q den vertikal integrierten EisfluB und b die Jahres-
schneebilanz an der Eisoberfliche darstellt. Die Kenntnis
der Eisdickenverteilung ist Voraussetzung fiir di¢ Bestim-
mung der wichtigsten Riickwirkungen des Inlandeises (iiber
Albedo, Eisoberflichentemperatur und Orographie) auf
das restliche Klimasystem.

Wegen der starken Temperturabhéngigkeit des Eisflusses
(Anderungen um den Faktor 100 im Temperaturbereich
0° C bis -30° C) benétigt man eine zweite prognostische
Gleichung, die Wirmebilanz:

2
S - TVT+k T+, )

mit T der Temperatur, U der Eisgeschwindigkeit, k dem
(molekularen) Wirmediffusionskoeffizienten in der Verti-
kalen und d der durch Deformation erzeugten Warme.

Als dritte prognostische Variable geht die Héhe des Konti-
nents ein, der durch die Last des Eises in den Erdmantel ein-
sinken kann. In der einfachsten Niherung wird angenom-
men, daB die Einsinkgeschwindigkeit proportional zur
Abweichung der aktuellen Hohe hg des Eisboden von der
Hohe h, im Gleichgewicht ist:

dh 1 .
S = %y by, ®

Die Zeitkonstante t betriigt etwa 10.000 Jahre.

Zur SchlieBung des Systems (1), (2) und (3) miissen noch die
Eisgeschwindigkeiten U berechnet und einige Randbedin-
gungen angegeben werden. Im Fall des Inlandeises ist u
eine diagnostische GréBe, fiir die sich (in der Flacheisnihe-
rung) sogar ein analytischer Ausdruck ableiten 1aBt (s.
Abschn., 3). Die Jahresschneebilanz b in (1) folgt, aus einem
atmosphirischen Modell (s. Abschn. 4) in dem auch die
Eisoberflichentemperatur berechnet wird, die obere Rand-
bedingung fiir (2). Am unteren Rand (dem Eisboden) ist der
geothermische WarmefluBl vorgeschrieben. Falls am Eisbo-
den der Schmelzpunkt Ty, erreicht ist, wird die Fluirandbe-
dingung durch T = Ty ersetzt.
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Zur Modellierung des Inlandeises sind in den ietzten Jahren
am MPI zwei Modelltypen mit verschiedener Auflésung
entwickelt worden. Das volle 3-d Modell mit einer Auf-
16sung von A x = A y =100 km horizontal und Az =400 m
vertikal, benétigt (auf einer Cyber 205) fiir das antarktische
Inlandeis 15 min zur Simulation von 10.000 Modelljahren.
Dieses Modell kann unmittelbar mit den beobachteten
maximalen Vereisungsgrenzen (Endmorinen) verglichen
werden. Erste vorldufige Ergebnisse liegen nun fiir den Auf-
bau des tibetischen Inlandeises vor (Abschnitt 4).

Fiir grundsitzliche dynamische Studien im System Atmo-
sphire-Eis-Kontinent ist ein 2-d Modell entwickelt worden.
Die Modellatmosphire ist ein zonal symmetrisches Ener-
giebilanzmodell mit hydrologischem Kreislauf und Jahres-
gang. Im 2-d Inlandeismodell wird die Eisgeschwindigkeit
und die Temperatur fiir ein meridionales Vertikalprofil
berechnet. Der Kontinent reagiert lokal viskoelastisch auf
die Belastung durch das Inlandeis (Gl1. (3)).

Eine realistische Modellierung des letzten Eiszeitzyklus
erfordert eigentlich gekoppelte Zirkulationsmodelle der glo-
balen Atmosphire und des Weltozeans, denn die Schneebi-
lanz hingt neben den lokalen Bedingungen auf der Eisober-
fliche auch vom globalen Zustand des Klimasystems ab. Als
externe Anfachung des Gesamtsystems wiirde man die
berechenbare Verteilung der  Sonneneinstrahlung vor-
schreiben. Die Schwachstelle in diesem Ansatz liegt gerade
bei dem am besten bekannten Teilmodell, dem Zirkula-
tionsmodell der Atmosphére. Das am MPI eingesetzte Zir-
kulationsmodell (T-21) des EZMW benétigt (auf einer
Cyper 205) 1 Stunde Rechenzeit fiir einen Modellmonat. Mit
der jetzigen Rechnergeneration ist deshalb an eine Integra-
tion iiber 120.000 Jahre (ein Eiszeitzyklus) nicht zu denken.
Am MPI verfolgen wir daher zwei-zueinander komplemen-
tire Wege, mit einem (notgedrungen) etwas weniger
anspruchsvollen Ansatz. Mit vereinfachten, jedoch gekop-
pelten Modellen, insbesondere mit einer einfachen Mo-
dellatmosphire, sollen Langzeitintegrationen durchgefiihrt
werden, die dann mit Klimazeitreihen (abgeleitet aus geolo-
gischen Daten) verglichen werden kénnen. Die Zirkula-
tionsmodelle der Atmosphire und des Ozeans sollen dage-
gen zur Bestimmung des Klimazustands fiir feste Randbe-
dingungen (Eisverteilung, Sonneneinstrahlung) eingesetzt
werden.

3 Das Inlandeis-Modell

Das Inlandeis kann auf den gréBeren Raumskalen als ein
Medium mit kleinem Aspektverhiltnis behandelt werden.
Wie bei der globalen atmosphirischen und ozeanischen Zir-
kulation ist auch fiir ein typisches Inlandeis die vertikale
Erstreckung (z. B. Antarktis bis 4 km Dicke) klein gegen die
horizontale Ausdehnung (einige 1000 km). Dies bedeutet,
daB die horizontalen Gradienten aller Variablen (z. B.
Deformationsgeschwindigkeit, Temperatur, Scherspan-
nung) gegen die zugehorigen vertikalen Gradienten ver-
nachlissigt werden kénnen (Flacheisnidherung, HUTTER
1983). Als Konsequenz lassen sich fiir das Inlandeis die
Spannungen und die vertikalen Profile der Eisgeschwindig-
keiten aus der lokalen Form des Eises berechnen. Dies soll
in folgendem etwas ausfiihrlicher geschehen, da die Model-
lierung des Inlandeises als Teil des Klimasystems eine relativ



neue Entwicklung darstellt. Eine leicht verstindliche Ein-
fithrung in die Physik des Eises findet sich bei PATERSON
(1981).

In der Flacheisndherung nimmt der (isotrope) Normaldruck
p mit der Tiefe im Eis zu:

p=-pgh —2), @)

wobei der Atmosphirendruck an der Eisoberfliche z = h,
vernachldssigt wird. In (4) ist o die Eisdichte, g die Erdbe-
schleunigung und z die vertikale Koordinate. Ferner wird
der horizontale Gradient des Normaldrucks in x-Richtung
bilanziert durch den vertikalen Gradienten der Scherspan-
nung oy, (eine Kraft pro Flicheneinheit in x-Richtung,
die an einer Flidche senkrecht zur z-Richtung angreift):

Q__ ahs__a(’xz 5
ax PEox = 3z ©)

Durch vertikale Integration von (5) erhilt man die Scher-
SpannuNg ox::

g b
Oxz= — Pg ax (hs Z_) (6)
Eine analoge Beziehung gilt fiir die Scherspannungskompo-
nente Oy,

Oy = _ng—:s (hy —2). : @

Beide Scherspannungskomponenten ( o,, und o, /sind)
iiber das sogenannte FlieBgesetz mit dem vertikalen
Gradienten der (durch Deformation bedingten) Horizontal-
geschwindigkeit Uy = (uy, v,) verkniipft:

ati)d — . a-l Oxz
L= 2AMEL+e) T (on) @®)

Cyz

Die beiden Parameter, der Exponent n (=3) sowie der tem-
perturabhiingige Faktor A(T), sind durch Feldmessungen
bestimmt worden. Durch vertikale Integration von (8) erhilt
man schlieBlich die horizontale Eisgeschwindigkeit -

as1
()% 2200 [(32) +(52)T T (Sn)-

fAm@—wwm
hp

=l

mit Wy =W (z = hg), der Gleitgeschwindigkeit des EXes iiber
den Felsuntergrund.

In die Massenbilanz (1) geht der (vertikal integrierte) hori-
zontale EisfluB} ein:

T=[oWdz (10)
und fiir die vertikale Warmeadvektion in (2) wird noch die

Vertikalkomponente w der Eisgeschwindigkeit benétigt. Sie
folgt aus der Kontinuitiitsgleichung;

Dieses am MPI entwickelte numerische Inlandeismodell
-wurde zunédchstam Beispiel der Antarktis getestet. Unter der

Annahme, daf} sich die Antarktis in einem stationdren
Zustand befindet (das Eis existiert seit mindestens 15 Millio-
nen Jahren), wurde bei festgehaltener Dickenverteilung die
Temperaturgleichung (2) iiber 150.000 Jahre bis zur Einstel-
lung einer stationdren Temperaturverteilung im Modell
integriert. In Abbildung 1 sind die Gebiete mit Bodentem-
peraturen unterhalb des druckkorrigierten Schmelzpunktes
schraffiert dargestellt: An den {ibrigen Stellen hat das Eis am
Boden den Schmelzpunkt erreicht. Dies ist konsistent mit
der Lage von bisher beobachteten Seen am Eisboden, die

" aus Radarreflexionen erkannt werden kénnen.

o

90°W 90°E

180°

Abb. 1:  Modellierung der Bodentemperatur unter dem Antarkti-
schen Inlandeis fiir den stationdren Zustand: In den
schraffierten Gebieten ist das Eis festgefroren. In den
iibrigen Gebieten liegt die Bodentemperatur auf dem
(druckkorrigierten) Schmelzpunkt. Die Kreise bezeich-
nen die Lage von bisher beobachteten Seen unter dem
Eis.
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Abb. 2: Vertikalschnitt durch das Tibetische Hochland bei 96°
Ostlicher Lange. Das Inlandeis (wie es sich nach 10000
Modelljahren aufgebaut hat) ist schraffiert.

Im stationdren Fall sollte die Divergenz des Eisflusses V - @
gleich der beobachteten Schnee-Akkumulationsrate sein. In
zentralen Bereichen der Antarktis ist dies tatséichlich unge-
fahr erfiillt (5 cm pro Jahr), jedoch nicht in den Randgebie-
ten. Vermutlich liegt dies an der Méglichkeit des Eisgleitens
iiber den Felsuntergrund, was im Eismodell noch nicht hin-
reichend realistisch beriicksichtigt wird. In seiner jetzigen
Form kann das Modell dennoch auf die Modellierung der
Aufbauphase der eiszeitlichen Inlandeise der Nordhemi-
sphire angewendet werden. Das Eisgleiten sollte erst in

39



wt
&

einem fortgeschrittenen Stadium auftreten, dann wenn der
Eisboden den Schmelzpunkt erreicht hat und die Bodenrei-
bung stark reduziert ist.

4 Modellierung der Paliioklima-Atmosphiire

Das Inlandeismodell wird zur Zeit zur Simulation des Auf-
baus des tibetischen Inlandeises eingesetzt. Zur Berech-
nung der Schnee-Akkumulation benotigt man hierfiir ein
atmosphirisches Modell. Fiir die ersten Modellexperimente
wird angenommen, daB} sich die iiber das Jahr integrierte
Schneebilanz b als Funktion der Hohe iiber der sogenann-
ten Schneegrenze hgg schreiben 14Bt:

b =f(z — hgg (x,y,1)). (12)

Die Schneebilanz ist positiv oberhalb und negativ unterhalb
der Schneegrenze. In erster Nidherung ist f eine lineare
Funktion mit einer oberen Schranke b,,,. Die Hohe der
Schneegrenze hgg kann mit der verdnderlichen Sonnenein-
strahlung und der globalen Albedo schwanken.

Mit dieser einfachen Parameterisierung fiir die Jahres-
schneebilanz konnte das eiszeitliche tibetische Inlandeis
innerhalb von 10.000 Jahren bis zu einer realistischen Dicke
(> 1km) aufgebaut werden. Im Modell werden auch einige
Gebiete unterhalb der Schneegrenze iiber das EisflieBen
von Inlandeis bedeckt. In Ubereinstimmung mit Daten
(KUHLE 1987), bleiben jedoch das Tsaidambecken und
Teile des Tsangpotales von Inlandeis frei (Abbildung 2).

Mit der Hilfe des 2-d Modells des gekoppelten Systems
Atmosphire-Eis-Kontinent (s. Abschn. 2) wurde die Jahres-
schneebilanz etwas genauer studiert. Sie wird im Jahresgang
(J =1Jahr) aus der Summe von Schneefall s im Winter und
Schnee- und Eisschmelze m im Sommer bestimmt:

L
b= ]g (s - m)dt. (13)

Schneefall und Schmelzen waren durch die im Energie-
bilanzmodell der Atmosphire berechnete Temperatur
parameterisiert. Im Rahmen einer Diplomarbeit (ESCH
1988) konnte damit das eiszeitliche nordamerikanische
Inlandeis mit einer realistischen Linge (3000 km) und Dicke
(>4 km) innerhalb von 35.000 Jahren aufgebaut werden
(Abbildung 3).

Am MPI laufen auch Untersuchungen, das T-21 Modell des
EZMW zur Bestimmung der Jahresschneebilanz einzuset-
zen. Zwar ldBt sich das T-21 Modell nicht in einer angemes-
senen Zeit iiber einen vollen Eiszeitzyklus von 120.000 Jah-
ren integrieren; man konnte aber die Jahresschneebilanz fiir
einige ausgewihlte Klimazustinde berechnen und die
Ergebnisse als Stiitzwerte flir eine linearisierte Form der
Jahresschneebilanz verwenden:

b =b, + b, 5+ b,dp + byda. (14)

Linearisiert wird dabei beziiglich (kleiner) Anderungen der
Erdbahnparameter (der Schiefe € und des Priizessionspara-
meters p) sowie der globalen Albedo a.
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Abb. 3: Nord-Siid-Profil des simulierten Nordamerikanischen
(eiszeitlichen) Eisschildes nach 35000 Modelljahren des
gekoppelten (2d) Systems Atmosphiire-Eis-Kontinent.
Im Eisinneren sind die Isolinen der Eistemperatur einge-
zeichnet. In den schraffierten Bereichen hat das Eis den
druckkorrigierten Schmelzpunkt erreicht (temperiertes
Eis).

5 Die Eiszeitatmosphire im Januar vor 18.000 Jahren

Die Berechnung des atmosphdrischen Gleichgewichtszu-
stands fiir gewisse feste Randbedingungen, z. B. maximaler
Vereisung vor 18.000 Jahren oder maximaler Sonnenein-
strahlung im Sommer vor 9.000 Jahren, weit weg von heuti-
gen Randbedingungen, hat drei direkte paldoklimatische
Anwendungen: Die Temperaturen und Feuchtigkeiten
iiber Land kénnen mit paldoklimatischen Daten verglichen
werden, die resultierenden Winde sollen zum Antrieb eines
Ozeanzirkulationsmodells beniitzt werden und die berech-
nete Jahresschneebilanz dient zur Eichung einfacherer
Modellatmosphéren.

Erste Rechnungen sind nun-fiir die Januar-Atmosphire
vor 18.000 Jahren durchgefiihrt worden. Als untere Rand-
bedingung war die damalige Inlandeisverteilung und die
Meeresoberflichentemperatur (mit Meereis) aus CLIMAP
(1976)-Daten sowie am oberen Rand der Atmosphire die
damalige Verteilung der Sonneneinstrahlung vorgegeben.

In den Abbildungen 4 a, b, ¢ sind die berechneten Oberfla-
chentemperaturen vor 18.000 Jahren (a), fir heute (b) und
fur die Differenz ((c) = (a)-(b)) dargestelit. Weitere Felder
(Wind, Feuchtigkeit, 500 mb Geopotential, . . .) sind in
LAUTENSCHLAGER et al. (1987) beschrieben. Die Januar
Eiszeitatmosphire ist (wie zu erwarten) insgesamt kilter
(=5° im globalen Mittel), die Winde sind stirker mit einem
ausgeprigten orographischen Effekt (durch das bis zu 4 km
dicke Inlandeis) und die Feuchte ist geringer. Ein multiva-
riater Signifikanztest zeigt, daB diese Anderungen gegen-
uiber dem heutigen atmosphérischen Zustand signifikant
(> 99,9% Konfidenzgrenze) aus dem Rauschen der natiirli-
chen Schwankungen der Atmosphire hervortreten.

Die Januar-Atmosphére wurde einmal mit und ohne Verei-
sung Tibets berechnet. AnlaB fiir dieses Modellexperiment
war die von KUHLE (1987) vorgeschlagene Theorie, da3
Tibet als Ausloser der nordhemisphérischen Vereisung
anzusehen ist. Die Modellrechnung zeigt zwar, da} die
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Abb. 4: Berechnete Oberflichentempe-

raturen mit dem atmosphiri-
schen Zirkulationsmodell (T-21)
des Europiischen Zentrums
- fiir Mittelfrist-Wettervorhersage:
a) vor 18000 Jahren (maximale

Vereisung), b) heute, ¢) Diffe-
renz: (a)-(b).

Vereisung Tibets einen signifikanten (= 90% Konfidenz-
grenze) globalen Abkiihlungseffekt hat, ob dadurch die Eis-
zeiten ausgelost worden sind, kann jedoch nicht gesagt
werden. Dazu wiire eine Rechnung im Jahresgang notig.
Solche Rechnungen laufen gerade mit einer inzwischen
weiterentwickelten Version des T-21-Modells.

6 Zusammenfassung und Ausblick

Simulationen des Paldoklimas {iber 1000 Jahre und linger
lassen sich mit den heute zur Verfiigung stehenden Rech-
nern nur mit vereinfachten Modellen des gekoppelten Kli-
masystems (Atmosphire-Ozean-Inlandeis) durchfiihren.
Die hochauflésenden Zirkulationsmodelle der Atmosphire
und des Ozeans werden dagegen zunichst nur zur Modellie-
rung des Klimagleichgewichts fiir feste Randbedingungen
verwendet. Das am MPI entwickelte 3-d Zirkulationsmo-
dell des Inlandeises laBt sich jedoch, gekoppelt mit einer ver-
einfachten Atmosphire, Giber einen vollen Eiszeitzyklus
(120.000 Jahre) in einer vertretbaren Rechenzeit integrieren.

Das Inlandeismodell wurde am Beispiel der Antarktis gete-
stet und zum Aufbau des (eiszeitlichen) tibetischen Inland-
eises eingesetzt. Innerhalb von 10.000 Jahren werden im
Modell realistische Inlandeisdicken (> 1 km) erreicht. Fiir
solche Langzeitsimulationen wird die Atmosphérenrech-
nung auf die Berechnung der Jahresschneebilanz reduziert,
die neben dem EisflieBen die zeitliche Entwicklung der Eis-
dickenverteilung bestimmt. Mit einem 2-d (zonal symmetri-
schen) Modell des gekoppelten Systems Atmosphére-Inlan-
deis-Kontinent konnten einige dynamische Studien durch-
gefiihrt werden. Sie zeigen, wie die Jahresschneebilanz
durch einen einfachen hydrologischen Zyklus modelliert
werden kann. Innerhalb von 35.000 Jahren wird mit dieser
Parameterisierung das nordamerikanische (eiszeitliche)
Inlandeis mit einer Nord-Siid Ausdehnung von etwa 3.000
km und einer Dicke von iiber 4 km aufgebaut. Das T-21-
Modell des EZMW ist prinzipiell geeignet um den atmo-
sphiirischen Zustand auch fiir andere paldoklimatische
Randbedingungen zu bestimmen. Die Resultate fiir die
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Januaratmosphire wihrend der letzten Eiszeit (18.000 Jahre
vor heute) sind in qualitativer Ubereinstimmung mit geolo-
gischen Daten.

Die bisherigen Ergebnisse lassen die im Abschnitt 2 vor-
geschlagene Modellierungstrategie ais sinnvoll erscheinen.
In der ndchsten Zeit sollen alte 3 groBen eiszeitlichen Inlan-
deise (in Tibet, Nordeuropa und Nordamerika) im gekop-
pelten Modus mit einer ,Schneegrenzen”-Atmosphire
(Gleichung (8)) iiber einen vollen Eiszeitzyklus integriert
werden. Zu einem spiteren Zeitpunkt soll das Konzept der
Schneegrenze durch den im 2-d Fall getesteten hydrologi-
schen Kreislauf (Gleichung (9)) ersetzt werden.

Parallel zur Simulation des Paldoklimas mit den jetzt zur
Verfiigung stehenden Modellen miissen diese Modelle wei-
ter entwickelt werden. Das 3-d Inlandeismodell muf insbe-
sondere fiir die Modellierung der Riickzugsphase des eis-
zeitlichen Inlandeises erweitert werden. Dazu benétigt man
ein Modell fiir das Schelfeis (im Ozean schwimmende
Inlandeiszungen) und eine Beschreibung fiir das Eisgleiten
iber den Felsuntergrund. Bei den bereits begonnenen
Kopplungsexperimenten Inlandeis-Schelfeis wird ange-
nommen, daB die Breite des Ubergangsgebiets zwischen
Inlandeis und Schelfeis nur von der GroéBenordnung der
Eisdicke ist und damit das Ubergangsgebiet als quasistatio-
nir angenommen werden kann (HERTERICH 1987). Dies
bedeutet, daBl der AusfluB aus dem Inlandeis gleich dem
Eintrag in das Schelfeis ist und damit die Randbedingung fiir
das Schelfeismodell durch die lokale Rechnung im Inlan-
deismodell bestimmt werden kann.

Auf die Rolle des Ozeans bei der Modellierung des Palidokli-
mas wurde in diesem Aufsatz gar nicht niher eingegangen.
In erster Niherung kann man eine Simulation der eiszeitli-
chen Schwankungen des Eisvolumens ohne explizite
Modellierung des Ozeans durchfiihren. Die Jahresschneebi-
lanz ist wesentlich durch die lokalen Bedingungen an der
Eisoberfliche (Temperatur und Einstrahlung) beeinfluBt.

Zur Simulation von atmosphirischen Gleichgewichtszu-
stinden mit dem T-21 Modell reicht es zunichst aus, die
Meeresoberflichentemperatur als untere Randbedingung
aus Palidodaten zu entnehmen. Fiir eine realistische Model-
lierung der eiszeitlichen Klimaschwankungen muB jedoch
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der Ozean mit einbezogen werden. Der ozeanische Zustand
beeinfluBlt z. B. {iber die Verdunstung die Jahresschneebi-
lanz {iber dem Eis und steuert (iiber den Partialdruck des
CO, in der ozeanischen Deckschicht) den CO, Gehalt der
Atmosphire. Gekoppelte Atmosphire-Ozean Simulatio-
nen auf paldoklimatischen Zeitskalen benétigen jedoch eine
Modellatmosphire, die diagnostisch eine schnelle nume-
rische Berechnung des mittleren Zustandes (einschlieBlich
der Zirkulation) fiir feste Randbedingungen erlaubt. Bis
jetzt gibt es solch ein Modell nicht. Noch ungelést ist das
Problem der Parameterisierung der atmosphirischen
Schwankungen mit einer Zeitskala von Tagen durch mitt-
lere Grofen (z. B. Monatsmittelwerte).
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