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Abstract

Regional atmospheric modelling results for the northern North Atlantic in the Last Glacial
Maximum (LGM) are presented. The forcing global modelling followed in most aspects the
Paleoclimate Modelling Intercomparison Project (PMIP) boundary conditions.

The regional modelling almost reproduce the forcing data, considering the monthly back-
ground circulation, the monthly variability of circulation and the surface-near wind. In ad-
dition, the regional model’s higher resolution lead to the following improvements upon the
forcing data:

e in some cases precepitation over the Greenland-Iceland-Norway-Sea is more realistic;

e more detailed katabatic winds were modelled and in the February experiments they

were stronger;
e partly orographic precipitation is stronger;
e no spectral artefacts in the precipitation occur off the Norwegian coast.
Weak points of the regional modellings were found to be:
e too weak precipitation near the horizontal model boundary and over cold surface areas;

e in glacial August too extended snow covered areas in middle and western Europe,
therefore too cold surface temperature in England;

e in glacial February too cold surface temperature in England, influenced by possibly too
cold sea surface temperature on the near North Atlantic.

The glacial August and February experiments were performed using the regional cli-
mate model REMO. The model area extends from the Pyrenees to the North Pole and from
Labrador to the Kara Sea. The boundary condition used here mostly matches the PMIP sug-
gestions. The only exception is the prescribed summer sea surface temperature on the north-
ern North Atlantic, which follows the reconstruction by Weinelt et al. (1996) and is in parts
more than 10 °C warmer than the PMIP standard. The glacial results are contrasted with
present-day regional modelling experiments and compared with the forcing global modelling
data. In addition, the regional glacial results are compared with reconstructions from terres-
trial proxy data, the present-day results with reanalysis data from the European Centre for
Medium-range Weather Forecasts (ECMWF).

The evaluation of the modelling results focuses on the monthly background circulation
and the monthly variability of circulation, either at 500 hPa pressure level and near the sur-
face, as well as on the climatic conditions at the surface.

The monthly background circulation and the monthly variability of circulation in the re-
gional experiments agree extensively with the forcing fields and are therefore assessed to be



Abstract

successfully modelled. The moderate development of additional circulation variability com-
pared to the forcing fields documents the model’s independence to an appropriate extent.
The higher abundance of circulation details in the individual modelling time-steps is found
to some extent in the monthly background circulation and circulation variability, mainly next
to prominent orographic structures. Differences in the monthly background circulation of the
present-day experiments to the comparison data are reduced to known weak points of the
forcing global model.

The modelled present-day surface temperature is mostly compatible to the comparison
data. Differences are caused by the above-mentioned weak points of the forcing modelling’s
background circulation. For the small part of the model area, where glacial temperature re-
constructions after terrestrial proxy data are available, these in most cases match the modelled
surface temperatures in August. Only in England do extensively modelled snow fields and
therefore too cold temperatures contradict the reconstructions. Perhaps this could be cor-
rected by longer spin-up times. In southern France and northern Spain the modelled glacial
surface temperatures in February are compatible with the proxy-reconstructions. North of
this, in western Europe, too cold modelled terrestrial temperatures are taken as an indication
supporting the thesis, that on the North Atlantic the reconstruction by CLIMAP, the pre-
scribed sea surface temperature is based on, cools down northwards too steeply and sees too
extensive sea ice coverage.

The present-day comparison data show that precipitation is modelled successfully over
areas with a surface temperature not too cold, especially over sea, and in sufficient distance
to the horizontal model boundary. Under appropriate conditions the high model resolution
gives realistic orographic precipitation over rising slopes with rich details, which is partly
stronger than in the forcing data. Light precipitation near the horizontal model boundary is a
feature of the used model version. Light and in parts nearly disappearing precipitation over
cold surface (e. g. in Greenland) is a shortcoming of these model runs, which is absent from
other published experiments with REMO. The reason for this has not been discovered yet.

Besides the improved modelling of katabatic winds and orographic precipitation, the
higher resolution of the regional orography enables, in contrast to the forcing fields, more
realistic modelled orographic variations of surface temperature. Improvements in modelling
surface-near climatic conditions, caused bei higher resolution in the other fields of the re-
gional lower boundary condition, have not been identified.

Locally appearing extensive snow cover in glacial August and especially the extremely
small amount of monthly precipitation, as it occurs over cold surfaces, limit the value of the
presented experiments in the sense of a reconstruction of glacial surface-near climate condi-
tions. The regionally modelled surface-near climate doesn’t reach the quality of the forcing
data in these aspects.

The modelled glacial February raises the question, how a circulation which is strongly
varying in time can coincide with a remarkably plane mean surface pressure field. In view

of the excessively modelled snow cover at glacial summer in Central England and the almost
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vanishing precipitation over cold surfaces, the physical parameterisation of the REMO should
be re-examined, especially for cold surface conditions before this model will be used for LGM-
experiments again. The use of LGM forcing-data from an ECHAM model run that builds on
the same parameterization as the subsequent REMO experiments will possibly increase the
capability of the regional modelling to reflect characteristics of the real climate system. In
addition, continued progress, concerning not only modelling technique but also the recon-
struction of the boundary conditions, will benefit future regional LGM experiments.

Zusammenfassung

In der vorliegenden Arbeit werden regionale Klimamodellierungen fiir den nérdlichen Nord-
atlantik zum Letzten Glazialen Maximum vorgestellt. Die antreibende Globalmodellierung
orientiert sich am Paleoclimate Modelling Intercomparison Project (PMIP).

Die Regionalmodellierungen reproduzieren weitgehend die Antriebsdaten bei der monat-
lichen Grundzirkulation, bei der monatlichen Zirkulationsvariabilitit und beim bodennahen
Wind. Durch die hohere regionale Modellauflosung werden dabei Verbesserungen und Préa-
zisierungen im Vergleich zu den Antriebsdaten in folgenden Bereichen erzielt:

o teilweise realistischerer Niederschlag tiber dem Europédischen Nordmeer;

e detailliertere und in den Februar-Experimenten stirkere Modellierung katabatischer
Winde an den Eisschildhdngen;

o teilweise stdrkere Steigungsniederschlige;

e keine spektralen Artefakte beim Niederschlag vor der norwegischen Kiiste.
Als Schwachstellen der regionalen Modellierungen erweisen sich:

e geringe Niederschldge in Modellrandnéhe und tiber kalten Oberfldchen;

e im LGM-August zu ausgedehnte Schneeflichen in Mittel- und Westeuropa, deshalb zu
geringe Oberflichentemperaturen in England;

e im LGM-Februar zu geringe Temperaturen in England, moglicherweise infolge zu kalter
Werte bei der Oberflichentemperatur des nahen Nordatlantiks.

Die glazialen August- und Februar-Modellierungen wurden mit dem regionalen Klima-
modell REMO durchgefiihrt. Das Modellgebiet erstreckt sich von den Pyrenden bis zum
Nordpol und von Labrador bis zur Karasee. Die Randbedingung entspricht wie diejenige
der antreibenden Globalmodellierung weitgehend den PMIP-Vorgaben. Auf dem nordlichen
Nordatlantik wurde die sommerliche Ozeanoberflichentemperatur allerdings gemafs der Re-
konstruktion von Weinelt et al. (1996) um stellenweise mehr als 10 °C warmer vorgegeben.
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Zusammenfassung

Den glazialen werden rezente Modellexperimente fiir die gleiche Region sowie die antreiben-
den Globalmodellierungen gegeniibergestellt. Daneben werden die glazialen Modellierun-
gen mit Rekonstruktionen aus terrestrischen Proxydaten, die rezenten Modellierungen mit
Reanalysedaten des ECMWEF verglichen. Bei der Auswertung der Modellergebnisse werden
die monatliche Grundzirkulation und die monatliche Variabilitdt der Zirkulation, jeweils auf
dem 500-hPa-Druckniveau und in Bodennihe, sowie die klimatischen Bedingungen am Bo-
den betrachtet.
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1 Einleitung

Bei der Rekonstruktion von Paldoklimazustanden sind globale Atmosphérenzirkulationsmo-
delle (atmospheric general circulation models, AGCMs') weithin verwendete Hilfsmittel, um
Einblick in die komplexen Wechselwirkungen von Klimaprozessen sowie flichendeckende,
physikalisch konsistente Datensitze zu einer Vielzahl klimatologischer Grofsen zu gewinnen.
Horizontale AGCM-Auflosungen, wie sie z. Zt. typischerweise fiir Paldiomodellierungen ge-
brauchlich sind, konnen Strukturen von synoptischer Grofsenordnung oder kleiner nur ein-
geschrankt darstellen. Das betrifft nicht nur meteorologische, sondern auch orographische
und andere Strukturen. So werden Gebirgsziige mit den Abmessungen der Alpen bei einer
spektralen T42-Auflésung? (313 km dquivalenter Gitterpunktabstand), wie sie hier fiir den
Antrieb verwendet wird, verbreitert und abgeflacht reprasentiert (vgl. Abb. 4.8, S. 46).

Durch Konzentration auf eine Region erlaubt die Nutzung eines regionalen Klimamodells
(regional climate model, RCM), eine hohere Auflosung zu erzielen. Dadurch werden realitéts-
ndhere Modellierungen angestrebt, insbesondere bei oberflichennahen Grofien wie Oberfla-
chentemperatur und Niederschlag. Die hier vorzustellenden Regionalmodellierungen sind
bei einer 0,5°-Auflosung (bis zu 56 km Gitterpunktabstand) in der Lage, Sturmtiefs, Fron-
tensysteme und Niederschlagsgebiete detaillierter und damit realitdtsndher darzustellen als
eine mehrfach grober auflosende Globalmodellierung. In der hier verwendeten regionalen
Modellorographie sind die Alpen klar abgegrenzt, auch Mittelgebirge sind erkennbar und
der gronldandische Eisschild fillt zum Meer hin mit realitdtsnaher Steilheit ab (vgl. Abb. 3.3,
S. 28). Im Gegensatz zu einem globalen Modellpunkt reprédsentiert jeder regionale Modell-
punkt eine sehr viel kleinere Fliche und damit hdufig auch eine weniger grofSe Vielfalt unter-
schiedlicher lokaler Bedingungen. Deshalb sind die regionalen Modellergebnisse gerade der
oberflaichennahen Grofien direkter mit Beobachtungen und proxygestiitzten Rekonstruktio-
nen vergleichbar als die globalen.

Dieses Kapitel umreifit die Zielsetzung der vorliegenden Arbeit und gibt eine Einfiihrung
in die Paldoatmosphdrenmodellierung am Beispiel des Letzten Glazialen Maximums (LGM).
Danach folgt ein Uberblick iiber die proxygestiitzte Klimarekonstruktion des LGM sowie eine
Skizze der hier genutzten Modellierungsstrategie. Kap. 2 stellt das verwendete Regionalmo-
dell vor. Die Durchfiihrung der Experimente von der Konzeption bis zur Darstellung der
Ergebnisse beschreibt Kap. 3, wobei das Verhiltnis von Regionalmodellierung zum Antrieb

!vgl. Eintrag im Abkiirzungsverzeichnis, S. 117 f.
2Vgl. Eintrag ,spektrale Auflosung” im Glossar, S. 108 ff.
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genauer beleuchtet wird. Kap. 4 stellt die verwendeten rezenten und Paldo-Vergleichsdaten
sowie die Antriebsldufe vor. Die Antriebsdaten werden detailliert dargestellt, da sie aus bis-
her unveroffentlichten Modelllaufen stammen. Kap. 5 prasentiert die Ergebnisse der Regio-
nalexperimente. Die Antriebsdaten und die Ergebnisse der Experimente werden in Kap. 6 dis-
kutiert und anschlieffend in Kap. 7 zusammenfassend bewertet. Im Anhang findet sich eine
quantitative Abschdtzung zum global gemittelten glazialen NN-Bodenluftdruck, Ausfithrun-
gen zur graphischen Darstellung, eine ausfiihrliche Vorstellung der verwendeten B-Spline-
Interpolation und ein Glossar mit Erlduterungen zu Begriffen aus Meteorologie und Atmo-
sphdarenmodellierung. Verwendete Abkiirzungen werden im anschliefienden Verzeichnis er-
klart.

1.1 Zielsetzung

Ein Regionalmodell kann im Vergleich zu einem Globalmodell bei gleichen numerischen Kos-
ten die modellierten Atmosphérenprozesse wie auch die Randbedingung detaillierter dar-
stellen. Da gute Erfahrungen mit regionalen Ozeanmodellierungen fiir glaziale Bedingungen
gemacht wurden (Haupt, 1995; Haupt et al., 1994; 1995; Sarnthein et al., 2001; Schafer-Neth,
1994; Schafer-Neth und Stattegger, 1997; 1999; Schifer-Neth und Paul, 2001), stellt sich die
Frage, inwieweit bei der regionalen Modellierung glazialen Klimas detailliertere Ergebnisse
in verschiedenen thematischen Aspekten und bessere Ubereinstimmung mit proxygestiitz-
ten Rekonstruktionen erzielt werden konnen. Dies wird in dieser Arbeit anhand mehrerer
regionaler Modellexperimente untersucht.

Der nordliche Nordatlantik bietet sich fiir solche Experimente an, weil hier unter rezen-
ten wie unter glazialen Bedingungen als Folge von aufeinandertreffenden unterschiedlichen
Luftmassen mit gehduftem Auftreten von Sturmtiefs und mit intensiven Frontensystemen zu
rechnen ist. Globalmodellierungen unter rezenter wie unter glazialer Randbedingung erge-
ben hier Bereiche mit starker Dynamik synoptischer Wirbel. Fiir rezente Modellierungen wer-
den hier Bereiche regional erhohter Luftdruck- bzw. Geopotentialvariabilitat mit Hiufungs-
gebieten von Sturm-Zugbahnen identifiziert (Lau, 1988; Rogers, 1997). LGM-Modellierungen
zeigen in diesem Bereich bei Wachstumsraten, Warmetransport und kinetischer Energie syn-
optischer Wirbel regional erhchte Werte (Hall et al., 1996a; Kageyama et al., 1999a; Kageya-
ma und Valdes, 2000), was entsprechend der rezenten Situation mit gehduftem Durchzug
von Sturmtiefs in Verbindung gebracht werden kann. Es ist zu erwarten, dass gerade die-
se Sturmtiefs mit ihren Frontensystemen und Niederschlagsgebieten von dem verwendeten
0,5°-auflésenden Regionalmodell detaillierter und realitdtsndher dargestellt werden als von
einem Globalmodell in spektraler T42-Auflosung, wie es zur Gewinnung der Antriebsdaten
diente. Auf den Niederschlag bezogen bedeutet dies, dass wichtige niederschlagsrelevante
Atmosphédrenprozesse in stirkerem Umfang als im Globalmodell explizit modelliert werden
kénnen und in entsprechend geringerem Mafs iiber Parametrisierungen dargestellt werden

miissen. Im Zusammenhang mit der detaillierteren regional modellierten Zirkulation wird
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insbesondere gepriift:

e In welchem Mag8 ist der in den einzelnen Modell-Zeitschritten hohere Detailreichtum
der Zirkulation in der monatlichen Grundzirkulation und Zirkulationsvariabilitdt wie-
derzufinden?

e Entspricht der modellierte Niederschlag besser den Vergleichsdaten, gerade im Héu-
fungsbereich der Sturm-Zugbahnen?

Das Antriebs-Globalmodell stellt keine orographischen Steigungen von mehr als 4 %o dar.
Das entspricht 1250 m Hohendifferenz zwischen meridional benachbarten Punkten des dqui-
valenten Gitters, die nicht tiberschritten werden. Auflerdem ist fiir die Darstellungen hori-
zontaler Verdnderungen des orographischen Gradienten i. d. R. ein Uber- oder Unterschielen
der Modellorographie iiber bzw. unter die anzundhernde Orographie in Kauf zu nehmen.
So sinkt die spektrale Modellorographie des Globalmodells z. B. zwischen den glazialen Eis-
schilden auf dem Baffinmeer und dem Europdischen Nordmeer mehrere 100 m unter den
mittleren Meeresspiegel (vgl. Abb. 4.8, S. 46). Solche Strukturen sind spektrale Artefakte der
Modellorographie.

Die im Regionalmodell bei 0,5°-Auflosung dargestellte maximale orographische Steigung
ist mit fast 2,5% (vgl. Abb. 3.3, S. 28) gegeniiber dem Antriebs-Globalmodell um einen Fak-
tor steiler, der etwa dem Auflosungsverhiltnis von Regional- zu Globalmodell entspricht.
Analog zum Globalmodell wird die darstellbare Steilheit begrenzt. Einschrankungen durch
spektrale Artefakte treten dagegen nicht auf. Mit Blick auf die Orographie wird untersucht:

e Werden an den Héngen der Eisschilde katabatische Winde modelliert? Sind diese in den
regionalen Modellierungen ausgeprégter als im Antrieb?

e Wie ist der orographische Anteil bei Differenzen der Oberflichentemperatur zwischen
Regionalexperimenten, Antrieb und Vergleichsdaten?

e Werden Steigungsniederschldge an den Hangen von Gebirgen und Eisschilden model-
liert? Sind diese in den regionalen Modellierungen starker als im Antrieb?

e Konnen spektrale Artefakte in den Regionalexperimenten vermieden werden, die im
Antrieb auftreten?

Auflosungsbedingt ist das regionale Bodenmodell detaillierter als dasjenige des Antriebs-
Globalmodells. Da die untere Randbedingung das bodennahe Klima direkt beeinflusst, wird
schliefilich gefragt:

e Gibt der Vergleich von regional modellierten klimatischen Bedingungen mit Antrieb
und Vergleichsdaten Hinweise darauf, dass die hohere horizontale Auflésung des regio-
nalen Bodenmodells zu realistischeren Oberflichentemperaturen oder Niederschldgen
fuhrt?
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1.2 Atmospharenmodellierung

Zwei entgegengesetzte Grundkonzepte der Klimamodellierung sind die der Zeitscheiben-
und der transienten Modellierung. Eine Zeitscheibenmodellierung versucht, einen Klimazu-
stand unter konstanter oder (z. B. im Jahresgang) periodisch variierender Randbedingung
stationdr zu modellieren. Dabei kann einer Periodizitdt auch eine untergeordnete zusétzli-
che Variabilitat aufgepragt sein. Fiir eine transiente Klimamodellierung wird dagegen eine
Randbedingung verwendet, die eine Klimaentwicklung mit einem zeitlich gerichteten Trend
reprasentiert. Wegen der Schwierigkeit, die komplexe Variabilitdt einer transienten Randbe-
dingung zwischen Ozean und Atmosphire vorzugeben, werden AGCMs gerade bei palédo-
klimatischen Fragestellungen vorwiegend fiir Zeitscheibenmodellierungen verwendet.

Fiir transiente Klimamodellierungen bieten sich gekoppelte Systeme globaler Atmosphé-
ren- und Ozeanzirkulationsmodelle (coupled general circulation models, CGCMs; vgl. z. B. Lam-
bert und Boer, 2001) oder semikomplexe Erdsystemmodelle (Earth system Models of Interme-
diate Complexity, EMICs; vgl. z. B. PIK, 2000) an. CGCM-Laufe verursachen hohe numerische
Kosten, die fiir geologisch rekonstruierte Klimazustande erst seit kurzem in Kauf genommen
werden (Kim et al., 2002; Shin et al., 2003). Auch ist die Festlegung von paldoklimatischen
Flusskorrekturen insbesondere bei transienten Modellierungen problematisch. EMICs laufen
demgegeniiber numerisch kostengiinstiger, konnen aber nur einen kleinen Teil der Komple-
xitat des Klimasystems wiedergeben.

In dieser Arbeit wird die Zeitscheibe des Letzten Glazialen Maximums (LGM) betrachtet
und, aufbauend auf AGCM-Experimente, mit einem horizontal begrenzten, regionalen Kli-
mamodell (limited area model, LAM) dargestellt.

AGCMs

Paldoklimatische AGCM-Experimente konnen sowohl der Gewinnung paldoklimatischer Er-
kenntnisse dienen als auch der Erprobung des Modells unter verschiedenen Klimazustanden.
So lassen sich z. B. Sensitivitiats- und Prozessstudien fiir eine Paldo-Zeitscheibe durchfiihren,
die den Einfluss von anderen Komponenten des Klimasystems auf die Atmosphére oder auch
die Eignung einzelner Parametrisierungen unter Paldoklimabedingungen untersuchen kon-
nen. Oder man priift eine moglichst realitdtsnahe Klimarekonstruktion anhand unabhangi-
ger geologischer Daten, was Hinweise auf Inkonsistenzen in der Randbedingung und damit
moglicherweise in den zu Grunde liegenden geologischen Daten, aber auch auf Schwachstel-
len des AGCM geben kann. Auch lassen sich, aufbauend auf einem AGCM oder auf dessen
Modellierungsergebnisse, zusitzliche Prozesse modellieren.

Modellierungsgrundlagen

Ein AGCM-Lauf basiert im Wesentlichen auf der numerischen Losung einer diskretisierten
Form physikalischer Grundgleichungen, welche die Dynamik und Thermodynamik von At-
mosphédrenpaketen beschreiben. Die Abmessungen der beschriebenen Atmosphédrenpakete,
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und damit die erzielbare Auflosung der Modellierung, werden mit der gewéahlten Diskreti-
sierung festgelegt. Nicht explizit diskretisierbare Prozesse, wie etwa viele kleinrdumige, mit
Strahlung und mit konvektiven Wolken verkniipfte Vorgénge, werden in parametrisierter
Form berticksichtigt.

Ausgehend von einer Anfangsbedingung beeinflusst die Randbedingung die folgende
zeitliche Entwicklung der Modellierung von einem Zeitschritt zum nachsten. Im Vorhersage-
modus gewdhrleistet eine hdufige Initialisierung der Modellfelder auf Grund von Beobach-
tungsdaten, dass die Modellierung sich eng an diesen Beobachtungsdaten orientiert. Dagegen
gibt das Modell im Klimamodus eine Antwort auf die Randbedingung bei weitgehender sta-
tistischer Unabhédngigkeit von der Anfangsbedingung. Der ,spin-up” ist dabei eine Anfangs-
phase der Modellierung, die fiir die Ablosung von der Anfangsbedingung im statistischen
Sinne eingeplant wird. Eine Zeitscheibenmodellierung wird im Klimamodus durchgefiihrt
und mit einer Randbedingung angetrieben, welche die jeweiligen Einfliisse auf die Atmo-
sphére wiedergeben.

Die Antwort eines AGCMs auf eine vorgegebene Randbedingung lasst unter Umsténden
Schliisse auf das reale Klimasystem zu. Die Realitdtsndhe einer AGCM-Klimarekonstruktion
hingt neben den Fahigkeiten des Modells entscheidend von der Qualitdt der rekonstruier-
ten Randbedingung ab. Dem Letzten Glazialen Maximum galt in den letzten Jahrzehnten
intensives paldoklimatisches Interesse. Einige Fragen, die fiir die Konstruktion einer LGM-
Randbedingung von Bedeutung sind, stehen noch in der Diskussion (z. B. zur innertropi-
schen Ozeanoberflichentemperatur, vgl. Charles et al., 2001; oder zur Ausdehnung des NW-
eurasischen Eisschilds nach Osten, vgl. Mangerud et al., 2002; Grosswald und Hughes, 2002).
Dennoch wird die erreichbare Qualitdt der Randbedingung von einigen Autoren schon jetzt
als ausreichend bewertet, ihr Augenmerk auf synoptische Prozesse sowie auf Varianz- bzw.
Wetterlagenanalysen zu richten (vgl. Hall et al., 1996a; Kageyama et al., 1999a; Kageyama und
Valdes, 2000).

AGCM-Experimente zum LGM

Die im Folgenden vorgestellte Auswahl von AGCM-Experimenten unter einer LGM-Rand-
bedingung gibt einen Uberblick iiber verschiedene Fragestellungen, zu denen die jeweiligen
Modellierungen durchgefiihrt wurden.

Allgemeines Modell- und Klimaverstindnis ~ Auf der Grundlage einer LGM-Randbedingung
wird die Sensitivitdt eines AGCMs auf die Verdnderung von Modellparametern oder Rand-
bedingungsfeldern gepriift, z. B. zu unterschiedlichem thermischen Antrieb an der Ozeano-
berflache (Webb et al., 1997; Krinner und Genthon, 1998; Dong und Valdes, 1998; Lohmann
und Lorenz, 2000; Charles et al., 2001; Marsiat und Valdes, 2001; Yin und Battisti, 2001). Oder
es werden spezielle Klimaprozesse in LGM-Modellierungen analysiert, z. B. zum Erhalt gla-
zialer Eisschilde (Manabe und Broccoli, 1985b; Dong und Valdes, 1995; Hall et al., 1996b), zur
gegenseitigen Beeinflussung von Klima und Vegetation (Kubatzki und Claussen, 1998) oder
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zu Wetterlagen, Sturmbahnen etc. (Hall et al., 1996a; Kageyama et al., 1999a; Kageyama und
Valdes, 2000).

LGM-Klimarekonstruktion — Auf der Grundlage einer aus Proxydaten rekonstruierten Rand-
bedingung wird eine moglichst realititsnahe LGM-Klimarekonstruktion angestrebt. Diese
Rekonstruktion wird dann z. B. anhand von Rekonstruktionen aus unabhdngigen Proxyda-
ten gepriift (Gates, 1976b; Manabe und Broccoli, 1985a; COHMAP, 1988; Lautenschlager und
Herterich, 1990; Masson et al., 1999; Kageyama et al., 2001), mit AGCM-Klimarekonstruktio-
nen fiir andere Zeitscheiben (Kutzbach und Guetter, 1986; Dong und Valdes, 1995; Lorenz
et al., 1996) oder mit LGM-Klimarekonstruktionen verschiedener AGCMs verglichen (Lau-
tenschlager und Herterich, 1990; Joussaume und Taylor, 2000; Kageyama et al., 2001).

Weiterfiihrende Modellierungen  Eine weitere Moglichkeit besteht in der Modellierung von
Prozessen, die im origindren AGCM nicht dargestellte werden, z. B. durch zusétzlich in das
AGCM integrierte Prozesse (Charles et al., 1994; Werner et al., 2000a; 2000b; Charles et al.,
2001: 80/%0) oder durch Nutzung von AGCM-Modellergebnissen fiir weitere Modellierun-
gen (Schifer-Neth und Paul, 2001: Ozeanzirkulation; Schafer-Neth und Stattegger, 1999: Eis-
bergdrift; Mahowald et al., 1999: Aerosole).

Regionale Klimamodelle

Fiir Paldomodellierungen sind AGCM-Experimente, die globale Strukturen mit Abmessun-
gen kleiner als 500 km darstellen (> 2 Gitterpunktabstiande), i. d. R. numerisch zu kostspie-
lig. So sind meteorologische Phanomene von synoptischer Groffenordnung oder kleiner (z. B.
synoptische Wirbel) nicht explizit modellierbar. Auch lédsst sich nur eine entsprechend grob
spezifizierte Landoberflichenstruktur und deren Einfluss auf die Atmosphére explizit be-
riicksichtigen. Zur Uberwindung dieser Beschrankungen sind Modellierungen mit hoherer
Aufldsung durchzufiihren. Die numerischen Kosten lassen sich begrenzen, indem nur auf
einem Teil der Erdoberfliche mit hoherer Auflosung modelliert wird. Dieses Konzept wird
durch regionale Klimamodelle (regional climate models, RCMs) realisiert.

Stauchgitter-AGCMs

Ein AGCM mit ortlich variierender Auflosung (stretched-grid oder variable-resolution AGCM)
ist eine Realisationsmoglichkeit fiir ein RCM (Déqué und Piedelievre, 1995). So werden z. Zt.
Auflosungen realisiert, die 60-100 km Gitterpunktabstand entsprechen (vgl. Fox-Rabinovitz,
2000; Krinner et al., 2000).

LAMs

Als besonders flexibel haben sich RCM-Realisationen bewihrt, die nur einen Ausschnitt der
Erdatmosphére modellieren (limited area models, LAMs). Wie AGCMs basieren LAMs auf den
physikalischen Grundgleichungen, welche die Dynamik und Thermodynamik von Atmo-
sphédrenpaketen der aufgelosten Grofienordnung beschreiben, sowie auf Parametrisierungen
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anderer Prozesse. Neben der erzielbaren Auflosung besteht ein wesentlicher Unterschied in
dem zusitzlichen Anteil der Randbedingung an den horizontalen Réndern ihres jeweiligen
Modellgebiets. Dort benétigt ein LAM als Antrieb Informationen iiber die herein- und hinaus-
stromenden Luftmassen. Diese Informationen konnen etwa aus Analysen oder auch aus AG-
CM- oder LAM-Experimenten stammen. Bei einer unidirektionalen Einbettung in Modeller-
gebnisse (one way nesting) wird zundchst die entsprechend grofiriumigere Atmospharenzir-
kulation mit i. A. grofierem Modellgebiet und um einen Faktor von 2-10 groberer Auflosung
modelliert. Die Ergebnisse fliefsen anschlieffend direkt in die horizontale Randbedingung fiir
die eingebettete LAM-Modellierung ein. Durch mehrfache Einbettung kénnen theoretisch be-
liebig hohe Auflosungen erzielt werden. Experimente mit Riickwirkung der LAM-Ergebnisse
auf das umgebende Modell (two way nesting) wurden bisher nicht veroffentlicht.

Spin-Up  Die Fehler einer LAM-Modellierung steigen ab einem Zeitpunkt wenige Tage nach
dem Start der Modellierung nicht mehr nennenswert an (Errico und Baumheffner, 1987; An-
thes et al., 1989). LAMs sind deshalb nicht nur im Vorhersage-, sondern auch im Klimamodus
tiber Zeitspannen von einer Woche und mehr nutzbar (Dickinson et al., 1989; Giorgi und Ba-
tes, 1989). Das Regionalmodell 16st sich dabei weitgehend von der Anfangsbedingung, nach
einigen Tagen bei den Atmosphérenfeldern, im Verlauf mehrerer Wochen auch bei vielen Bo-
denfeldern (vgl. Giorgi und Mearns, 1999: Kap. 2.1).

Horizontale Randbedingung  Die horizontale Randbedingung gibt den Zustand der Modell-
variablen und die Stoff-, Impuls- und Energiefliisse am horizontalen Modellrand vor. Diese
Vorgabe fiihrt hdufig auch im nicht direkt von der Randbedingung beeinflussten Teil des Mo-
dellgebiets zur weitgehenden Ubernahme der grofirdumigen Zirkulation aus den Antriebs-
daten. Wegen des grofien Einflusses, den die horizontale Randbedingung auf die Regional-
modellierung hat, wird sie auch als Antrieb bezeichnet. Realitdtsndhe und Konsistenz der An-
triebsdaten haben eine grofie Bedeutung fiir die Regionalmodellierung, da gerade in Bezug
auf die grofsrdumige Zirkulation nicht davon auszugehen ist, dass das Modell Unzuldnglich-
keiten in den Antriebsdaten ausgleichen kann (vgl. Giorgi und Mearns, 1999: Kap. 2.2).

Physikalische Parametrisierung  Einerseits sollte die Parametrisierung nicht explizit aufgelts-
ter Prozesse fiir die hohe Auflosung der Regionalmodellierung geeignet sein, andererseits
bietet bei AGCM-Antriebsdaten eine weitestgehende Kompatibilitdt zu dessen Parametrisie-
rung Vorteile bei der Interpretation der Ergebnisse (vgl. Giorgi und Mearns, 1999: Kap. 2.3).

RCM-Experimente

Regionale Modellierungen konnen, wie oben bei den globalen Modellierungen geschehen,
nach der Art der Fragestellung gruppiert werden. Da mit einer Modellregion nur ein Aus-
schnitt der global auftretenden Klimaphdnomene fokussiert wird, stellen die regionalen Kli-

macharakteristika ein zusatzliches und unabhingiges Gruppierungsmerkmal dar.
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Fragestellungen

Allgemeines Modell- und Klimaverstindnis ~ RCM-Experimente kénnen dazu dienen, Fragen
zum allgemeinen Modell- und Klimaverstindnis zu beantworten, etwa durch Sensitivitats-
studien, z. B. zu Modellauflosung und Modellgebietsgrofie (Giorgi und Marinucci, 1996; Ja-
cob und Podzun, 1997), zu variierender Strahlungsparametrisierung (Pinto und Curry, 1997),
zu Storungen in der Anfangs- und der Randbedingung (Giorgi und Bi, 2000) oder zu An-
triebsdaten aus Modellierungen verschiedener AGCMs (Rummukainen et al., 2001). RCM-
Modellierungen konnen auch fiir Prozessstudien genutzt werden, z. B. zur Kopplung von
Atmosphire und Eisschilden (Gallée und Duynkerke, 1997) sowie zur Kopplung von Klima-
prozessen auf planetarer und synoptischer Langenskala (Dorn et al., 2000).

Validierung ~ Von hohem Interesse ist die Priifung der Fahigkeiten von RCMs, realitdtsna-
hes Klima zu modellieren, durch Modellierungsvalidierungen (z. B. Christensen und Kuhry,
2000; Fox-Rabinovitz, 2000; Lee und Suh, 2000; Jacob et al., 2001), aber auch durch den Ver-
gleich verschiedener Modelle unter analoger Randbedingung (z. B. Machenhauer et al., 1996;
Christensen et al., 1997; Jacob et al., 2001; Pan et al., 2001).

Kopplung  Auch der Modellkopplung auf regionalem Mafistab kommt zunehmende Bedeu-
tung zu, etwa im System Ozean-Atmosphére (Hagedorn, 2000; Hagedorn et al., 2000) oder bei
der Modellierung von Kohlenstofffliissen zwischen terrestrischer Biosphédre und Atmosphére
sowie innerhalb der Atmosphére (Karstens et al., 2001a; 2001b).

Klimacharakteristika

Hohe Breiten  In polaren und subpolaren Klimazonen wurden Prozessstudien (z. B. Gallée
und Duynkerke, 1997; Dorn et al., 2000) neben Modellierungen zu spezifischen Klimaphéno-
menen (z. B. Christensen und Kuhry, 2000: Permafrost; Heinemann, 1997; Klein et al., 2001:
Katabatische Winde) und der Untersuchung geologisch interessanter Grofien durchgefiihrt
(z.B. Krinner et al., 2000: Eiskern-Gasgehalt).

Niederschlag ~ Von breitem Interesse sind Niederschldge, so etwa in gebirgigen Regionen
(z.B. Grell et al., 2000), wahrend Hochwasser-und Diirreperioden, etwa im mittleren Wes-
ten der USA (z. B. Fox-Rabinovitz, 2000; Hong und Pan, 2000; Pal et al., 2000; Pan et al., 2000)
oder im Zusammenhang mit Monsun-gepragtem Klima (z. B. Jacob und Podzun, 1997; Lee
und Suh, 2000).

Palioklima  Verdffentlichte RCM-Experimente zu Paldoklimarandbedingungen sind z. Zt.
noch rar, deuten aber eine grofle Bandbreite von Moglichkeiten an, so Prozessstudien zu
Binnensee-Atmosphare-Interaktionen an der USA-Westkiiste im LGM (Hostetler et al., 1993;
1994), Modellierungen zur Uberpriifung von gronlandischen LGM-Eisschildhthen-Rekon-
struktionen anhand des Gasgehalts von Eiskernproben (Krinner et al., 2000) und eine Rekon-
struktion der europdischen Jiingeren Dryas (Renssen et al., 2001).
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A knscher

Abb. 1.1: Modellregion: Der nérdliche Nord-
atlantik, das Europédische Nordmeer, ein Teil
des Arktischen Ozeans, Gronland, N-Kana-
da und NW-Eurasien.

1.3 Rekonstruktionen des Letzten Glazialen Maximums

Das LGM ist ein klimatisch relativ stabiler Zeitraum vor 21 500-18 000 Jahren (vgl. Sarnthein
et al., 2003), in dem die globalen Eisschilde ein maximales Volumen erreichten.

CLIMAP

Die Rekonstruktionen von Eigenschaften der Land- und Meeresoberfliche durch die CLI-
MAP Project Members (Cline und Hays, 1976; CLIMAP, 1976; 1981; Denton und Hughes, 1981)
sind in ihrer Bedeutung fiir die Klimarekonstruktion des LGM kaum zu tiberschédtzen. Aus
verschiedenen Tiefseesediment-Proxys und anderen geologischen Befunden sowie mit Hil-
fe von Eisschildmodellierungen waren global und flachendeckend Eigenschaften der Land-
und Meeresoberfldche rekonstruiert worden, wie z. B. die mittlere Meeresoberflichentempe-
ratur und Meereisbedeckung im Februar und August sowie die Gelandehohe der Eisschilde.
Die rekonstruierten Grofien waren mit Blick auf eine moglichst direkte Nutzung als Randbe-
dingung in AGCM-Experimenten gewdhlt worden und flossen von einem fortgeschrittenen
Projektstatus an in entsprechende Modellierungen ein (z. B. Williams et al., 1974; Gates, 1976a;
1976b; Manabe und Hahn, 1977; Hansen et al., 1984; Manabe und Broccoli, 1985a; 1985b; Kutz-
bach und Guetter, 1986; Hall et al., 1996b).

Nach CLIMAP (1981) waren im LGM die Labradorsee, die Irmingersee und das Europdi-
sche Nordmeer (vgl. Abb. 1.1) bis hinab nach Island und Schottland ganzjahrig mit Meereis
bedeckt. Der restliche Nordatlantik nordlich einer gedachten Linie zwischen Neufundland
und Irland war saisonal vereist (vgl. zur heutigen Situation in Abb. 4.17, S. 62, die unteren
beiden Karten). Im Vergleich zu heute war die Meeresoberflichentemperatur am Rand des
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Meereises stirker abgekiihlt als auf dem innertropischen Atlantik. Der grofiere Temperatur-
unterschied schlug sich in steileren meridionalen Gradienten der Meeresoberflachentempe-
ratur (sea surface temperature, SST) nieder, wie sie im Winter und im Sommer insbesonde-
re bei etwa 40°N, im Bereich unmittelbar stidlich der winterlichen Meereisgrenze, auftraten.
Die rezenten SST-Vergleichsdatensitze (ebd.) weisen generell flachere Gradienten auf mit et-
was steileren Werten an der N-amerikanischen und der gronldndischen O-Kiiste und einem
durchweg flachen Verlauf auf dem offenen Nordatlantik.

Im Rahmen von CLIMAP wurden zwei Eisschildrekonstruktionen ausgearbeitet (Hughes
et al.,, 1981) mit einem minimalen bzw. maximalen Gesamtvolumen der globalen Eisschil-
de. Diese entsprechen einem eustatischen Meeresspiegelanstieg seit dem LGM von 127 bzw.
163 m (Peltier, 1994). Die Rekonstruktionen unterscheiden sich vor allem in der Ausdehnung
der Eisschilde, dagegen nur in Einzelfillen in deren maximaler Méachtigkeit (z. B. beim Lau-
rentidischen Eisschild Nordamerikas).

Kalte untere Troposphére

Die Flache sowohl der Inlandeisschilde als auch der saisonal schneebedeckten Landfldchen
war nach CLIMAP im LGM insbesondere auf der Nordhemisphére ungleich grofer als heute.
Die dadurch erhohte Albedo fiihrte grofiflichig zu einer gegeniiber heute verringerten Erwér-
mung der Landoberfldche in subpolaren Breiten und damit zu einer verringerten Erwdarmung
bodennaher Luftmassen iiber Land. Die gegeniiber heute verdnderte Zirkulation des Nord-
atlantiks fiihrte nordlich von etwa 40°N zu einer stark reduzierten, nordwirts gerichteten
Advektion warmen Oberflaichenwassers sowie zu einer Abkiihlung der Meeresoberfldche ge-
geniiber der rezenten Situation und damit wiederum zu einer verringerten Erwdrmung der
tiberstromenden Luftmassen. Die ganzjdhrig und saisonal stark vergrofierte Meereisflache
hemmte den Warmeaustausch zwischen Ozean und Atmosphire zusitzlich. All dies bewirk-
te, dass nach AGCM-Experimenten mit CLIMAP-Randbedingung die Temperatur der ark-
tischen und subarktischen unteren Troposphdre um bis zu 30 °C kélter war als heute (z. B.
Hansen et al., 1984; Kutzbach und Guetter, 1986; Lautenschlager und Herterich, 1990).

Hoher NN-Bodenluftdruck

Im LGM war der auf NN®reduzierte Bodenluftdruck (NN-Bodenluftdruck) im globalen Fla-
chenmittel hoher als heute (vgl. Gates, 1976b; Kutzbach und Guetter, 1986). Relativ zum jewei-
ligen Meeresspiegel betrachtet, ldsst sich im LGM eine Verdrdngung von Luftmassen durch
das zusétzlich zu heute aufgebaute Eisschildvolumen sowie durch die globalen Kontinente
feststellen, die wegen des niedrigeren Meeresspiegels weiter aus dem Meer ragten. Die ge-
samte verdrangte Luftmasse lastete zusitzlich auf den bodennahen Luftschichten auf, was
den NN-Bodenluftdruck erhohte. Aufserdem war im globalen Mittel die LGM-Tropospha-
re bei gleicher Hohe tiber dem jeweiligen Meeresspiegel kélter und damit dichter als heute.
Die Atmosphdrenmasse konzentrierte sich also starker in Gebieten mit niedriger Orographie,

3Mit ,NN“ wird hier der jeweilige mittlere Meeresspiegel (rezent bzw. LGM) bezeichnet.
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was einer weiteren, diesmal thermisch bedingten Verdriangung entspricht (vgl. dazu auch
Anh. A.1). In arktischen und subarktischen Breiten fiihren die kalten und damit dichten Luft-
massen regional zu einer zusitzlichen Erhohung des NN-Bodenluftdrucks gegeniiber heute.

Starke Strahlstrome und synoptische Wirbel

Der steile nordatlantische SST-Gradient bei etwa 40°N forderte im LGM ein Aufeinandertref-
fen entsprechend unterschiedlich temperierter Luftmassen. Die dadurch entstandene stark
barokline Schichtung fiihrte einerseits zu einem starken nordatlantischen, von W nach O ge-
richteten Strahlstrom (Kutzbach und Guetter, 1986) inklusive dessen unteren Ausldufer in der
mittleren Troposphére (Hall et al., 1996b), andererseits zu einer verstarkten Zyklogenese, ein-
hergehend mit einer erhohten NN-Bodenluftdruckvariabilitiat (Kutzbach und Guetter, 1986)
und einem erhohten, wirbelgestiitzten Temperaturfluss (Hall et al., 1996b).

Nach élteren Modellierungen (Kutzbach und Guetter, 1986; COHMAP, 1988) hétte im
Januar eine Strahlstromaufspaltung am Laurentidischen Eisschild stattgefunden, wobei ein
Zweig stidlich der nordamerikanischen Eisschilde geblieben wire, wiahrend ein weiterer, vom
nordwestlichen Inuit-Eisschild her kommend, den 6stlichen Laurentidischen Eisschild in stid-
Ostliche Richtung iiberstromt hitte. Diese Aufspaltung ist moglicherweise ein Artefakt der
dlteren Modellversionen, da Hall et al. (1996b) mit einer vergleichbaren Randbedingung wie
diese arbeiteten, dieses Phanomen jedoch nicht in einer ausgepréagten Form finden. Auch die
angesetzte Hohe des Laurentidischen Eisschilds hat einen pragenden Einfluss auf den Verlauf
der Strahlstrome (Roe und Lindzen, 2001).

Neuere Rekonstruktionen zur Orographie

Die CLIMAP-Eisschildrekonstruktionen fiir das LGM (Hughes et al., 1981) wurden von Pel-
tier (1994) auf den grofien Eisschilden der Nordhalbkugel um etwa 1 km nach unten korri-
giert (800 m hoher als heute). Dieser hat isostatische Bewegungen und Eisschildméchtigkeiten
anhand von Relaxationszeiten und Amplituden relativer Meeresspiegeldnderungen rekon-
struiert. Doch nach neueren glaziologischen bzw. sedimentologischen Erkenntnissen ist auch
diese Rekonstruktion fiir den gronldndischen Eisschild zu hoch und fiir den Barents-Kara-
Eisschild moglicherweise zu ausgedehnt. So rekonstruieren Cuffey und Clow (1997) die Hohe
der Eisschildoberfldche am Ort des zentral-gronlandischen Summit (GISP2: 72°35'N, 38°29'W)
im LGM zwischen 190 m tiefer und 120 m hoher als heute. Zu einem dhnlichen Ergebnis kom-
men Ritz et al. (1997), welche die maximale Hohe des gronldandischen Eisschilds im LGM etwa
200 m niedriger angeben als heute. Der Barents-Kara-Eisschild hatte im LGM auf dem stidost-
lichen Barents-Schelf (Polyak et al., 2000a) und dem 6stlichen Kara-Schelf (Forman et al., 1999;
Polyak et al., 2000b; Mangerud et al., 2002) moglicherweise eine geringere Ausdehnung als
etwa von Peltier (1994) rekonstruiert. Grosswald und Hughes (2002) sprechen sich allerdings
fur eine ausgedehntere Variante aus.

Die isostatischen Modellierungen von Peltier (1994) ergeben eine Meeresspiegelanhebung
seit dem LGM um 105 m. Dieser Anstieg ist geringer als derjenige, der aus den CLIMAP-Re-
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konstruktionen folgt (s. 0.). Untersuchungen an Sedimenten vor der NW-australischen Kiis-
te (Yokoyama et al., 2000) und im Stidchinesischen Meer (Hanebuth et al., 2000) sowie an
Korallen vor Barbados (Fairbanks, 1989) zeigen dagegen einen mittleren LGM-Meeresspie-
gelstand von etwa 120 m unter dem heutigen.

Krinner und Genthon (1998) haben die Sensitivitit des LMDz-AGCM auf PMIP-Randbe-
dingung mit eingearbeiteter Orographie nach Ritz et al. (1997) untersucht und hohere zentral-
gronlandische oberflichennahe Temperaturen gefunden.

Neuere Rekonstruktionen zu Meereisbedeckung und SST

In den letzten 20 Jahren wurde zur Rekonstruktion der SST die verfiigbare Datenbasis gerade
auch in der Region des nordlichen Nordatlantiks stark erweitert (Veum et al., 1992; Weinelt
et al.,, 1996; Pflaumann et al., 2003: planktische Foraminiferen; Hebbeln et al., 1994: Cocco-
lithen; de Vernal et al., 1997: Dinoflagellaten; Rosell-Melé und Kog, 1997: Biomarker). Au-
erdem ist auch die Datenanalyse optimiert worden (z. B. Pflaumann et al., 1996; 2003). Die
Ergebnisse dieser Arbeiten ergeben {ibereinstimmend ein zumindest teilweise meereisfreies
sommerliches Europdisches Nordmeer im LGM. Nach Weinelt et al. (1996) war der Einstrom
warmen Oberfldchenwassers ins Europdische Nordmeer in einem typischen Sommer im LGM
geringer als heute, jedoch noch stark genug, um das Europdische Nordmeer bis hin zur Fram-
strafse zumindest teilweise meereisfrei zu halten. Auch die Danemarkstrafie war im Sommer
frei von Meereisbedeckung. Mit der Modern-Analog-Technik SIMMAX (Pflaumann et al., 1996)
wurden auf dem Europédischen Nordmeer SST-Werte zwischen 3 und 4,5 °C gefunden. Diese
konnen allerdings in Bereichen ozeanischer Fronten, z. B. am O-Rand des O-Gronlandstroms,
um bis zu 3 °C iiberschitzt sein (ebd.). Andere, unabhédngige Rekonstruktionen stiitzen diese
Ergebnisse (de Vernal et al., 1997).

Aus den mikrofossilen Proxys, auf die sich CLIMAP (1981) und viele der spateren SST-Re-
konstruktionen stiitzen, lassen sich direkt nur die Bedingungen in der Wachstumszeit der aus-
gewerteten fossilen Arten rekonstruieren. Da winterliche LGM-Bedingungen in arktischen
und subarktischen Breiten diese Proxys nicht beeinflussen, haben deren statistische Auswer-
tungen fiir den Winter extrapolatorischen Charakter. Aussagen zu winterlichen arktischen
und subarktischen Bedingungen, wie sie etwa von CLIMAP getroffen wurden, sind deshalb
mit sehr viel grofieren Unsicherheiten verbunden.

Auch AGCM-Experimente mit vorgegebenem ozeanischem Warmetransport (z. B. Dong
und Valdes, 1998) legen eine gegeniiber CLIMAP (1981) verringerte Meereisbedeckung na-
he. Krinner und Genthon (1998) finden bei CLIMAP-SST eine Abschwachung des Islandtiefs
gegeniiber heute; beim Ubergang zu Weinelt-SST-Werten (Weinelt et al., 1996) verschwindet
diese Abschwachung. Marsiat und Valdes (2001) schdtzen den Einfluss der N-pazifischen SST
auf das N-hemispharische Klima als wesentlich grofser ein als den der N-atlantischen SST.

Schon frith kamen Zweifel an den nach CLIMAP geringen Differenzen bei der innertro-
pischen LGM-SST gegeniiber heute auf (Rind und Peteet, 1985). Modellierungen zu diesem
Thema stiitzten die Vermutung, dass die CLIMAP-SST hier moglicherweise zu warm sein
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konnte (Webb et al., 1997; Dong und Valdes, 1998; Lohmann und Lorenz, 2000; Charles et al.,
2001; Yin und Battisti, 2001).

PMIP

Das 1991 ins Leben gerufene Paleoclimate Modelling Intercomparison Project (PMIP) hat das Ziel,
weltweite Paldoklimamodellierungsarbeiten zu biindeln und die weitgehende Vergleichbar-
keit der Ergebnisse zu gewdhrleisten. Dazu wurde ein Rahmen fiir die Konstruktion der Mo-
dellierungsrandbedingung zu verschiedenen Zeitscheiben vorgegeben (Joussaume und Tay-
lor, 2000). Einen weiteren Schwerpunkt bildet der Vergleich der Modellierungen mit unab-
hédngigen paldoklimatischen Daten (fiir das LGM: Masson et al., 1999; Kageyama et al., 2001).

Der Ozean-Einfluss auf die LGM-Atmosphére wird in vielen PMIP-Experimenten tiber die
Vorgabe von SST-Werten nach CLIMAP (1981) eingebunden (z. B. Pinot et al., 1999; Marsi-
at und Valdes, 2001). Dabei werden zu den SST-Werten des verwendeten Kontrolllaufs die
Werte der CLIMAP-SST-Anomalie (LGM minus rezent) addiert. Entsprechende SST-Felder
waren schon vorher vielfach als AGCM-Randbedingung verwendet worden (s. Zitate zu AG-
CM-Modellierungen mit SST-Randbedingung nach CLIMAP, S.9). Der fiir PMIP verwendete
Wert der CO,-Konzentration von 200 ppmv (vgl. Raynaud et al., 1993) liegt nicht nur im
schon zuvor erprobten Rahmen (vgl. z. B. Hansen et al., 1984; Kutzbach und Guetter, 1986;
Lautenschlager und Herterich, 1990), sondern ist auch mit neueren Ergebnissen vereinbar. So
ergaben Messungen am antarktischen Byrd-Eiskern (Stauffer et al., 1998) fiir den Zeitraum
zwischen 20 und 22 kJvh CO,-Konzentrationen von etwa 185-205 ppmuv.

Abweichend von zuvor verwendeten LGM-Randbedingungsfeldern wurden die PMIP-
Vorgaben zur Insolation und insbesondere auch zur Orographie aktualisiert. Wahrend vor-
her das LGM vielfach mit einer rekonstruierten 18-kJvh-Insolation* modelliert worden war
(vgl. Manabe und Hahn, 1977; Hansen et al., 1984; Kutzbach und Guetter, 1986; Lauten-
schlager und Herterich, 1990), berticksichtigt die PMIP-LGM-Randbedingung die Differenz
zwischen C- und Kalender-Jahren (vgl. Bard et al., 1990) und schreibt die rekonstruierte
21-kJvh-Insolation nach Berger (1978) vor. Diese wurde auch in neueren Veroffentlichun-
gen (Berger und Loutre, 1991; 1992) nicht wesentlich korrigiert. Die Orographie der PMIP-
LGM-Experimente wird tiber deren Anomalie (Eiskappen und Isostasieeffekte, 21 minus
0 kJvh) nach Peltier (1994) spezifiziert sowie durch einen gegentiber heute um 105 m nied-
rigeren Meeresspiegel (ebd.).

Neuere LGM-Modellergebnisse

Der Verdacht, dass die kalte sommerliche nordatlantische LGM-Meeresoberflachentempera-
tur der CLIMAP-Rekonstruktion mangels ausreichender Niederschldge auf den Eisschilden
inkonsistent ist mit der Stabilitét der Eisschilde (Manabe und Broccoli, 1985b), lasst sich durch
AGC-Modellierungen nicht bestétigen (Hall et al., 1996b).

*1 kJvh := 1000 Kalenderjahre vor 1950
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1 Einleitung

Gestiitzt wird die starke Baroklinitit und die intensive Wirbeltatigkeit auf dem nérdlichen
Nordatlantik, insbesondere im Winter (Hall et al., 1996a; Kageyama et al., 1999a; Kageyama
und Valdes, 2000). Die lokalen Maxima von Baroklinitdt bzw. Wirbelwachstumsrate sind von
den jeweiligen rezenten Positionen im Bereich der nordamerikanischen Ostkiiste in Richtung
Island und Europa verschoben. Die nordatlantischen Sturmbahnen sind schérfer und reihen
sich an der Meereiskante auf (Hall et al., 1996b; Kageyama et al., 1999Db).

Kageyama et al. (1999a) haben iiber Europa und dem nordostlichen Nordatlantik in einer
LGM-Modellierung mit dem AGCM des Laboratoire de Météorologie Dynamique (LMD) Wetter-
lagen gefunden, die durch langsam retrograd ziehende lange Wellen gekennzeichnet sind.

Rekonstruktionen nach terrestrischen Daten

Gronland ~ Paldotemperaturen fiir den Bereich des zentral-gronldndischen Summit wurden
sowohl im Rahmen des Greenland Ice Core Project (GRIP: 72°34'N, 37°37'W) als auch des Green-
land Ice Sheet Project 2 (GISP2: 72°35'N, 38°29’W) aus der rezenten Tiefenabhdngigkeit der Ei-
stemperatur im jeweiligen Bohrloch ermittelt. Mit gekoppelten Warme- und Eisflussmodellen
wurde daraus jeweils die zeitabhéngige Oberflaichentemperatur modelliert. Cuffey und Clow
(1997, GISP2) kalibrieren die Konzentrationsverhdltnisse stabiler Sauerstoffisotope durch ei-
ne inverse Technik an den Bohrlochtemperaturen und ermitteln die jahrliche Akkumulati-
on aus der Dicke der beobachteten Jahreslagen im Eiskern. Dahl-Jensen et al. (1998, GRIP)
modellieren in Monte-Carlo-Simulationen die zeitabhdngige Oberflichentemperatur, wobei
die Akkumulation {iber einen festen funktionalen Zusammenhang mit der Oberflichentem-
peratur verkniipft wird. Obwohl das Konzentrationsverhiltnis stabiler Sauerstoffisotope im
gronldndischen Eis kein einfach zu interpretierender Proxy fiir das Jahresmittel der Oberfla-
chentemperatur ist (Charles et al., 1994; Jouzel et al., 1997; Jouzel, 1999; Werner et al., 2000a),
sind die Rekonstruktionen der Oberflichentemperatur von Cuffey und Clow (1997) sowie
von Dahl-Jensen et al. (1998) gut miteinander vereinbar.

Westeuropa  Atkinson et al. (1987) rekonstruieren die Paldo-Temperaturen des warmsten
und des kiltesten Monats im Jahr aus Kaferfunden mit Hilfe der Methode der mutual climatic
range.

Die nordhemisphéarische LGM-Klimarekonstruktion von Frenzel et al. (1992) sttitzt sich in
erster Linie auf Verteilungsmuster verschiedener Pflanzen- und Tierarten. Daneben werden
auch Permafrostspuren, stabile Isotope und Edelgase im Grundwasser, Seespiegelschwan-
kungen sowie Losse und andere dolische Sedimente berticksichtigt. Die Ergebnisse werden
in Karten zu Anomalien (LGM minus rezent) der mittleren Temperatur im Februar und im
August sowie des jahrlichen Niederschlags prasentiert.

Eine jlingere Auswertung von Pollendaten aus Mittel- und S-Europa sowie aus dem Na-
hen Osten (Peyron et al., 1998) beruht auf plant functional types und Biom-Konzepten, die von
Prentice et al. (1992; 1996) entwickelt wurden.

Rekonstruktionen nach Pollen, fiir sich sowie ergdnzt durch Auswertungen von Kéferfun-
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1.4 Modellierungsstrategie

den und Biom-Zuordnungen (Guiot et al., 1993) aus La Grande Pile (Vogesen, F), stiitzen sich
zwar auf Pollendaten (de Beaulieu und Reille, 1992), die auch von Peyron et al. (1998) ausge-
wertet werden, verwenden jedoch die Transfer-Funktions-Methode des Paleo-Bioclimatic Op-
erator. Die Biom-Zuordnungen basieren auf dem Biom-Konzept nach Prentice et al. (1992);
aus den Kiferfunden wurde die mutual climatic range (Atkinson et al., 1987) ermittelt und die
zur Rekonstruktion verwendeten modern analogs entsprechend eingeschréankt.

1.4 Modellierungsstrategie

Fiir diese Arbeit wurden vier regionale Paliomodellierungsexperimente durchgefiihrt. Es
wurden einmonatige Modellierungen durchgefiihrt mit Antriebsdaten, die aus einer mehr-
jahrigen globalen Paldoklimamodellierung zum LGM stammen. Die jahreszeitliche Variabi-
litdt wird durch ein Experiment zu einem Sommermonat und eines zu einem Wintermonat
erfasst. Jedes Experiment beinhaltet mehrere Modellldufe zum jeweiligen Monat aus aufein-
ander folgenden modellierten Jahren der Antriebsdaten.

Einmonatige Modellierungen wurden gegeniiber lingeren modellierten Zeitspannen be-
vorzugt, um einerseits bei gleicher Rechenzeit die Anzahl der Modellierungen je Experiment
erh6hen zu konnen, andererseits um die jahreszeitliche Variabilitdt innerhalb eines Experi-
ments zu verkleinern. Beides verbessert die Trennschérfe der Ergebnisse beziiglich statisti-
scher Tests. Das Bodenmodell der DWD-Physik hétte mit langeren modellierten Zeitspannen
einen grofleren Einfluss auf die klimatischen Bedingungen am Boden ausgeiibt. Die Eigen-
schaften dieses Bodenmodells zu tiberpriifen, war jedoch nicht Ziel der Experimente.

Als modellierte Monate wurden August und Februar ausgewdihlt, da diese Monate in
einer auf terrestrische Proxys gestiitzten Paldoklimarekonstruktion explizit angegeben wer-
den (Frenzel et al., 1992) und damit Paldoklimamodellierung und Proxy-Rekonstruktion un-
mittelbar miteinander vergleichbar sind.

Den Paldo-Experimenten stehen jeweils ein analoges rezentes Experiment fiir August und
Februar gegeniiber. Diese liefern zum einen den Hintergrund, vor dem die Sensitivitat der
Modellkette Antriebsmodell-Regionalmodell auf die Paldo-Randbedingung dargestellt wer-
den kann. Zum anderen ermdoglichen sie einen Vergleich von Modellergebnissen mit rezen-
ten Beobachtungsdaten, die weitaus detaillierter und zuverléssiger sind als Paldoklimarekon-
struktionen. So lassen sich grundsétzliche Schwéachen in der Modellierung besser identifizie-
ren.
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2 Regionalmodell REMO

Das REMO ist ein LAM, das am Max Planck Institut fiir Meteorologie (MPIfM, Hamburg) in
Zusammenarbeit mit Mitarbeitern des Deutschen Klimarechenzentrums (DKRZ, Hamburg)
und dem GKSS Forschungszentrum (Geesthacht) entwickelt wurde. Es ist eine Erweiterung
des Europamodells (EM) des Deutschen Wetterdienstes (DWD, Offenbach) fiir Klimamo-
dellierungen. Wéhrend beim REMO die Behandlung der dynamischen Prognoseterme (vgl.
Kap. 2.1) im Wesentlichen vom EM iibernommen wurde, bietet es bei den physikalischen Pro-
gnosetermen gegeniiber dem EM die zusétzliche Moglichkeit, diese alternativ zur im EM ver-
wendeten Methode (DWD-Physik) so zu behandeln wie im Atmosphédrenmodell ECHAM4
(ECHAM-Physik).

Eingesetzt wurde das REMO bisher fiir Sensitivitidtsexperimente mit unterschiedlichen
Modellgebieten im europdisch-nordatlantischen Raum (Jacob und Podzun, 1997), aber auch
in Indien (Jacob und Podzun, 1997) und der Arktis (Berndt et al., 2000; Berndt, 2001; Berndt
et al., 2001); fiir Sensitivitdtsexperimente und Modellvergleichsexperimente zum Ostsee-Ein-
zugsgebiet mit Schwerpunkt auf den hydrologischen Kreislauf (Jacob und Podzun, 1997; Ha-
gedorn, 2000; Hagedorn et al., 2000; Jacob, 2001; Jacob et al., 2001); und fiir Modellkopplung
mit einem regionalen Ostsee-Ozeanmodell (Hagedorn, 2000; Hagedorn et al., 2000) sowie ei-
nem terrestrischen Biosphédren-Kohlenstoffmodell (Karstens et al., 2001a; 2001b).

Die grofiraiumigen Felder des NN-Bodenluftdrucks und des Geopotentials zeigen bei Ja-
cob (2001) fast keine Unterschiede zum Antrieb. Die bodennahe Lufttemperatur, die relative
Feuchte und die Windgeschwindigkeit korrespondieren bei Jacob et al. (2001) gut mit den
Beobachtungen. Auch war hier der Niederschlag tiber den Vergleichzeitraum summiert im
Ostsee-Einzugsgebiet nur unwesentlich geringer als in der Analyse. Die abwérts gerichtete
kurzwellige Strahlung an der Oberfliche wird vom REMO, wie auch bei mehreren anderen
RCMs mit DWD-Physik, systematisch unterschétzt.

2.1 Modellkonzeption

Nach einem Uberblick iiber die wichtigsten Eckdaten des Modells werden in den folgenden
Unterabschnitten dieses Kapitels die Struktur der Prognose, die rdaumliche Diskretisierung
sowie der Aufbau der Randbedingung und der DWD-Physik erldutert.

Im REMO sind die Grundgleichungen in advektiver Form mit einem Finite-Differenzen-
Schema auf einem Arakawa-C-Gitter implementiert (Arakawa und Lamb, 1977; Mesinger
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2 Regionalmodell REMO

Name Zusammenhang Bedeutung

prognostische Variablen:

Ps Bodenluftdruck
u meridionaler Wind
v zonaler Wind
h =Ty + Loqa spezifische Enthalpie
Qdw =qd + Guw spezifischer Gesamtwassergehalt
darin verwendete diagnostische Variablen:
qa spezifischer Wasserdampfgehalt
Gw spezifischer Wolkenwassergehalt
T, p=pRLT, virtuelle Temperatur
P Luftdruck
p Luftdichte
darin verwendete Konstanten:
RL spezif. Gaskonstante fiir trockene Luft
Cp spezif. p-Warmekapazitét trockener Luft
L, spezif. Verdunstungskalte

Tab. 2.1: Prognostische Modellvariablen

und Arakawa, 1979). Die Formulierung der vertikalen finiten Differenzen erhilt Impuls und
Drehimpuls (Simmons und Burridge, 1981). Als Ortsableitungen werden zentrale Differenzen
zweiter Ordnung verwendet (Crefs et al., 1995). Die ortliche und zeitliche Auflosung wurde in
den hier vorgestellten Experimenten mit einem 0,5°-Gitter in der Horizontalen, 20 Schichten
in der Vertikalen und einem 5-Minuten-Zeitschritt realisiert.

Prognose

Das REMO ist ein hydrostatisches Modell (DWD, 1995: Kap. I). Die Prognose des jeweils fol-
genden Zeitschrittes wird fiir folgende fiinf prognostischen Variablen durchgefiihrt: Boden-
luftdruck, zwei horizontale Windkomponenten, spezifische Enthalpie und spezifischer Ge-
samtwassergehalt (vgl. Tab. 2.1). Die Prognosegleichung fiir den Bodenluftdruck folgt aus der
Forderung der Massenerhaltung, die Gleichungen fiir den Wind aus der Impulserhaltung, die
Gleichung fiir die spezifische Enthalpie aus der thermodynamischen Energieerhaltung und
die fiir den spezifischen Gesamtwassergehalt aus der Massenerhaltung fiir Wasser.

Ein einzelner Prognoseschritt besteht aus der expliziten Prognose, einer Randrelaxation
und verschiedenen Korrekturen. In der expliziten Prognose werden skalige und adiabatische
(,dynamische”) Prozesse auf der einen Seite sowie subskalige oder diabatische (,,physikali-
sche”) Prozesse auf der anderen Seite getrennt behandelt. Skalige Prozesse betreffen Atmo-
sphdrenpakete, die grofier als eine Gitterzelle und machtiger als eine Modellschicht sind. Th-
re Beschreibung wird aus den Forderungen von Impuls-, Massen- und thermodynamischer
Energieerhaltung abgeleitet. Diabatische Vorgidnge beinhalten Quellen oder Senken von fiihl-
barer Warme (z. B. durch Strahlungsabsorption/-emission) oder latenter Warme (z. B. bei
Wolkenbildung/-auflosung). Die Behandlung der ,physikalischen” Prozesse wird in dem
Physik-Modul (DWD- oder ECHAM-Physik) zusammengefasst, das fiir den jeweiligen Mo-
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2.1 Modellkonzeption

delllauf ausgewdahlt wurde.

Nach der expliziten Prognose (Abb. 2.1) wird eine implizite Behandlung von Schwerewel-
len durch eine semi-implizite Korrektur durchgefiihrt (Robert et al., 1972; Robert, 1979; Sim-
mons und Burridge, 1981). Diese erlaubt bei einem Halbgrad-Gitter eine Verlangerung des
Prognosezeitschritts um etwa den Faktor 8 (DWD, 1995: Kap. II). Anschlieflend bindet die
Randrelaxation die horizontalen Antriebsfelder ein (Davies, 1976; Kallberg, 1977). Der Pro-
gnoseschritt endet mit einer Asselin-Filterung, die mit einem Leap-Frog-Schema das Entste-
hen zweier ,Zeitfamilien” verhindert (DWD, 1995: Kap. II). In den ersten beiden Zeitschritten
nach dem Start der Modellierung wird zuséatzlich eine Implizite Normalmodeninitialisierung
(INMI) durchgefiihrt, die eine verbesserte Passung von Wind- und Massenfeld gewihrleis-
tet, wodurch meteorologischer Larm vermieden wird (DWD, 1995: Kap. III; s. a. Temperton,
1988).

Néahere Erlduterungen zur Randrelaxation gibt Kap. 2.2. Zu den Modellierungstechniken
der semi-impliziten Korrektur, der Asselin-Filterung und der INMI wird auf die angegebene

Literatur verwiesen.

Raumliche Diskretisierung

Der Zustand der Atmosphére und die Randbedingung werden im REMO durch Modellfel-
der dargestellt, welche die Werte der jeweiligen Modellvariablen in einer endlichen Anzahl
von Punkten wiedergeben. Diese sind auf den Kreuzungspunkten eines Gitters von jeweils

dquidistanten Lingen-und Breitenkreisen!

eines Kugelkoordinatensystems definiert, das durch
eine Rotation aus dem geographischen Koordinatensystem hervorgeht.

Die Felder werden fiir mehrere iibereinander liegende Modellschichten berechnet, die
tiber eine o-p-Hybridkoordinate definiert werden. Die bodennahen Modellschichten folgen
der Orographie vollstindig, die hoheren weniger stark (Abb. 2.2, ndchste S.). Auf die Lage
der obersten vier Modellschichten (Druck < 220 hPa) hat die Orographie keinen Einfluss. Die

Hohe tiber NN der Modellschichten hdangt vom jeweils aktuellen Dichteprofil ab. Das REMO

'Kursive geoditische Ausdriicke beziehen sich hier wie im Weiteren auf die rotierten Modellkoordinaten.
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Abb. 2.1: Struktur eines
Prognoseschrittes

19



2 Regionalmodell REMO
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durchgezogen, Mitten gepunktet.

ist auf die Modellierung der Troposphédrendynamik spezialisiert, indem die untersten 1,5 km
der Troposphire von 5-6 der 20 Modellschichten reprasentiert werden, die gesamte Atmo-
sphére oberhalb einer Hohe von 12 km dagegen von 3—4 Schichten.

Das REMO arbeitet mit versetzten Gittern (staggered grids). Gegeniiber den {iibrigen Zu-
standsfeldern ist das Punktgitter, auf dem der Zonal-Wind definiert ist, um einen halben
Gitterpunktabstand in zonale Richtung, das Meridional-Wind-Gitter um einen halben Gitter-
punktabstand in meridionale Richtung und das Vorticity-Gitter diagonal um jeweils einen
halben Gitterpunktabstand verschoben. Diese Verschiebungen entsprechen dem Arakawa-C-
Gitter (Arakawa und Lamb, 1977). In der Vertikalen sind fast alle Felder in der Modellschicht-
Mitte (bezogen auf den Luftdruck) definiert bis auf den Luftdruck, das Geopotential und die
Vertikalgeschwindigkeit, deren Punkte auf den Grenzflichen zwischen den Modellschichten
liegen (vgl. Simmons und Burridge, 1981).

Randbedingung

REMO modelliert atmosphdarische Vorgange im Modellgebiet unter der Einwirkung verschie-
dener Einfliisse von aufien, die hier zusammengenommen als Randbedingung bezeichnet
werden. Diese kann man nach der Richtung aufteilen, aus der sie auf das Modellvolumen
einwirken, und so Einfliisse unterschiedlichen Charakters trennen (s. Abb. 2.3, ndchste S.).

Die obere Randbedingung beschreibt die Wechselwirkung des Modellvolumens mit dem
Weltraum und umfasst die kurzwellige solare Einstrahlung, die langwellige Abstrahlung und
das Verschwinden der Nettofliisse von Material und Impuls. Eine von aufien aufgeprégte
Zeitabhangigkeit besteht hier allein in der Saisonalitdt der solaren Einstrahlung, die durch
die Exzentrizitdt, Obliquitdt und Prdzession von Erdrotation und Erdumlaufbahn sowie die
Solarkonstante gut beschrieben wird (Berger und Loutre, 1992).

Die untere Randbedingung beschreibt zum einen die Wechselwirkungsbedingungen des
Modellvolumens mit der Meeres- und Landoberfliche, zum anderen die Geometrie der unte-
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2.1 Modellkonzeption

ren Begrenzung des Modellvolumens (Orographie).

Die horizontalen Fliisse von Masse, Impuls, Warme und Feuchtigkeit durch das seitliche
Ein- und Ausstromen von Luftmassen ins Modellgebiet herein und aus ihm hinaus werden
iiber die Randrelaxation in die Modellierung einbezogen. Die dazu verwendeten Atmospha-
renfelder zeigen i. d. R. deutliche Variabilitdt auf Zeitskalen von einigen Stunden. Diese zeit-
liche Variabilitat wird der Modellierung aufgepragt.

Die verwendete REMO-Version beriicksichtigt nicht den Fliissigwassergehalt der An-
triebsdaten. Deshalb muss das Modell bei ins Modellgebiet einstromenden Luftmassen zu-
nichst Wolkenbildung modellieren, bevor es zu Niederschligen kommen kann. Das dufsert
sich in der Form, dass der Niederschlag in einem Streifen, der dass Modellgebiet am Rand
umschlief8t, zu niedrig ist. Dieser Streifen ist an den Einstromrandern dort besonders breit,
wo der Wind eine ausgepréagte, ins Modellgebiet hinein gerichtete Komponente besitzt (Cref3
et al., 1995; Podzun et al., 1995).

DWD-Physik

Fiir die darzustellenden Modellierungen wurden die ,physikalischen” Prognoseterme mit
den Verfahren der vom EM iibernommenen DWD-Physik behandelt. Diese setzt sich aus ver-
schiedenen Teilen zusammen:

obere RB
Weltraum: Sonnen-
einstrahlung, lang-
wellige Abstrahlung

horizontale RB

‘§& globale Atmo-

horizontale RB
globale Atmo-

sphéare: Wind, sphéare: Wind,
Temperatur, Temperatur,
Feuchte, ... Feuchte, ...

untere RB
Meeresoberflache: Temperatur;
Landoberflache: tiefe Boden-
temperatur und -feuchte, Oro-
graphie, Bodentyp, Vegeta-
tionsparameter

Abb. 2.3: Das Modellvolumen und unterschiedliche Anteile der Randbedingung (RB). Dargestellt sind einige
Linien des rotierten Gitternetzes auf den Auflenflichen sowie die hier verwendete LGM-Orographie (iiberhoht)
und LGM-Land-See-Maske auf der Unterseite des Modellvolumens (von links: Labrador, Nordatlantik, Gronland,
Europa mit Eisschilden und mit den Alpen; vgl. auch Abb. 3.3, S. 28; die obere RB ist zur Veranschauung des
Prinzips in endlicher Hohe iiber NN eingezeichnet).
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2 Regionalmodell REMO

Horizontaldiffusion
Die Horizontaldiffusion vollzieht eine selektive Dissipation der Energie der kiirzesten
Wellen, um die Energiekaskade zu parametrisieren und numerischen Lirm auszufil-

tern.

vertikale turbulente Flusse
Die Parametrisierung vertikaler turbulenter Fliisse mit stabilitdtsabhdngigen turbulen-
ten Diffusionskoeffizienten basiert auf einem Fluss-Gradient-Ansatz (Mellor und Yama-
da, 1974; Louis, 1990; Fillion und Temperton, 1991).

skaliger Niederschlag
Die Parametrisierung skaligen Niederschlags berticksichtigt den Wolkenwassergehalt
als eigenstdndige Zustandsgrofle, weshalb wolkenphysikalische Prozesse vergleichs-
weise detailliert beschreibbar sind und die Bildung, die Auflésung und das Verdriften
skaliger Bewolkung erfasst werden kénnen (DWD, 1995: Kap. IV).

Konvektion
Konvektion und konvektiver Niederschlag werden mit einem Massenflussschema pa-
rametrisiert, das verschiedene Konvektionstypen darstellen kann (Tiedtke, 1989).

Strahlung
Die verwendete Strahlungsparametrisierung nach Ritter und Geleyn (1992) beriicksich-
tigt Streuung, Absorption und Emission durch Wolkentropfchen, Aerosole und Gase
tiber das gesamte Spektrum und ist numerisch kostengtinstig.

Bodenmodell
Das Bodenmodell modelliert 2-3 hydrologisch aktive Bodenschichten und ggf. eine auf-
liegende Schneedecke (Jacobsen und Heise, 1982; Dickinson, 1984).

An der unteren Grenzfliche des Modellvolumens ist in der DWD-Physik {iber See allein
die SST vorzugeben. Die Oberflaichenrauigkeit wird hier aus der oberflichennahen Windstér-
ke ermittelt, Warme- und Feuchtefliisse aus der SST. Die Albedo wird bei einer SST < —1,7 °C
auf den Meereis-Wert gesetzt. Die Oberflichen-Lufttemperatur wird als identisch mit der SST
angesetzt. Uber Land werden Wiarme- und Feuchtefliisse mit Hilfe eines Bodenmodells be-
stimmt. Vorzugeben sind bei DWD-Physik neben der Orographie die in der Regel zeitlich
konstanten Felder der Temperatur und des Wassergehaltes an der Unterkante des Bodenmo-
dells, die Oberflichenrauigkeit und einige Felder zur Beschreibung von Bodenbeschaffenheit
und Vegetation (DWD, 1995: Kap. IV). Wo eine explizite Zeitabhdngigkeit der unteren Rand-
bedingung erforderlich ist, dort beschrankt sich diese meistens auf die SST.
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2.2 Einbindung des Antriebs

2.2 Einbindung des Antriebs

Die Antriebsdaten fliefen {iber die Randrelaxation in die Modellierung ein. Wahrend im
grofiten Teil des Modellgebiets ein Prognoseschritt von den Modellfeldern der vorhergehen-
den Prognose ausgeht (Ausgangsfelder), werden diese in einem Randstreifen des Modell-
gebietes durch Uberlagerung der jiingsten Prognosefelder mit den Antriebsdaten konstru-
iert. Dieser Randstreifen besteht aus den dufSersten zehn Gitterpunktreihen an den horizonta-
len Randern des Modellgebietes. In der duflersten Gitterpunktreihe berticksichtigen die Aus-
gangsfelder eines Prognoseschrittes nur die Antriebsdaten. Der Anteil der Antriebsfelder an
den Ausgangsfeldern nimmt mit zunehmender Entfernung vom Rand ab, um nach der zehn-
ten Reihe zu verschwinden und den Ergebnisfeldern der vorhergehenden Prognose in den
Ausgangsfeldern vollstandig Platz zu machen.

Das REMO ist so konzipiert, dass fiir jeden Antriebszeitpunkt ein Satz von Antriebsfel-
dern bereitzustellen ist. Zwei aufeinander folgende Antriebszeitpunkte stellen jeweils An-
fangs- und Endpunkt eines Antriebs-Zeitintervalls dar, der mehrere Prognoseschritte um-
fasst. Die Antriebsfelder fiir die einzelnen Prognoseschritte werden durch lineare Uberlage-
rung der Felder des letzten vergangenen und des nichsten zukiinftigen Antriebszeitpunkts
ermittelt.

2.3 Transformation der Antriebsdaten

Bevor die Datenfelder aus antreibenden Modellierungen vom REMO als Antriebsdaten ver-
wendet werden konnen, sind sie vom Modellgitter des antreibenden Modells (kurz: Antriebs-
gitter) auf das regionale Gitter zu transformieren. Das antreibende Modell hat sinnvollerweise
eine geringere Auflosung als das eingebettete Regionalmodell und deshalb grofitenteils ent-
sprechend weitere Gitterpunktabstinde. Aufierdem ist das regionale Gitter bei vielen Model-
lierungen gegeniiber dem Antriebsgitter rotiert, wodurch die Gitterpunktreihen der beiden
Gitter nicht parallel verlaufen. Deshalb unterscheidet sich die horizontale Lage der Gitter-
punkte der beiden Gitter (vgl. Modellgitterdarstellungen in Abb. 3.2, S. 27). Wegen der ver-
schiedenen vertikalen Aufteilung der Atmosphére in Modellschichten und der unterschiedli-
chen Orographien der beiden Modelle unterscheiden sich auch die vertikalen Positionen der
Gitterpunkte.

Ein Programm, das diese Transformationen leistet, ist Bestandteil des REMO-Modellpa-
kets (DWD, 1995: Kap. VII). Es fithrt zunédchst die horizontale und dann die vertikale Transfor-
mation durch. Bei der horizontalen Transformation einiger Modellfelder, wie z. B. der Ober-
flachentemperatur, wird zwischen Land- und Seepunkten derart unterschieden, dass bei der
Konstruktion des Feldwertes in einem regionalen Landpunkt nur Feldwerte von Antriebs-
Landpunkten berticksichtigt werden (bei Seepunkten analog). Da die regionale Auflosung
sinnvollerweise hoher ist als die des Antriebs, werden bei der Transformation Interpolati-
onsmethoden mit giinstigen Stetigkeitseigenschaften gewéahlt. Meistens wird eine bikubische
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2 Regionalmodell REMO

B-Spline-Interpolation mit stetigen ersten Ableitungen verwendet (vgl. Anh. A.3), in einigen
Fallen eine bilineare Interpolation und bei einer zu geringen Anzahl geeigneter benachbarter
Antriebspunkte ein Cressman-Schema.

In der Regel weicht die horizontal interpolierte Gelandehohe des antreibenden Modells in
vielen regionalen Gitterpunkten von der regionalen Geldandehohe des REMO ab. Auch unter-
scheiden sich hdufig die vertikalen Diskretisierungen beider Modelle. Deshalb sind die pro-
gnostischen Felder aus der Antriebsmodellierung vertikal auf die regionalen Modellschichten
zu tibertragen. Dazu wird zundchst eine vorldufige Anpassung des Bodenluftdrucks an die
regionale Geldandehohe durchgefiihrt, dann werden die iibrigen prognostischen Felder in den
regionalen Modellschichten bestimmt, und schlieSlich werden die auf die regionale Diskreti-
sierung tiberfiihrten Profile der Temperatur und der Feuchte bei der Bodenluftdruckadapti-
on berticksichtigt. Liegt die regionale Orographie unterhalb der interpolierten antreibenden,
dann wird im ersten Schritt der Bodenluftdruck mittels einer linear extrapolierten Abhingig-
keit der virtuellen Temperatur vom hohenabhingigen Luftdruck ermittelt. Die Koeffizienten
werden durch eine Regression dieser beiden Groflen unmittelbar oberhalb der Grenzschicht
ermittelt. Auch im zweiten Schritt werden bei niedrigerer regionaler Orographie die meisten
Grofsen nach einer entsprechenden Regression gegen den Luftdruck linear extrapoliert. Bei
hoherer regionaler Orographie im Vergleich zur antreibenden Geldndehohe ist zu interpolie-
ren, wozu im zweiten Schritt Tension Splines (de Boor, 1990) verwendet werden. Die abschlie-
Bende Bodenluftdruckkorrektur minimiert die Differenzen zwischen einer Geopotentialfla-
che im antreibenden System und deren Entsprechung im regionalen System mittels Newton-

Iterationen.
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3 Durchfiihrung der Experimente

3.1 Konzeption der Experimente

Vier regionale Experimente wurden durchgefiihrt, zwei mit rezenter und zwei mit LGM-
Randbedingung, davon jeweils ein August- und ein Februar-Experiment. Angetrieben wur-
den die regionalen Modellldufe mit Modelldaten aus 10 aufeinanderfolgenden Jahren ei-
ner rezenten und einer LGM-Globalmodellierung. Die verwendeten Gobalmodellierungen
stammten aus Modellldufen mit dem AGCM ECHAM 3 in spektraler T42-Auflosung (313 km
dquivalenter Gitterpunktabstand). Da die ECHAM3-Physik der Antriebsdaten nicht mit der
ECHAMA4-Physik des REMO kompatibel ist, wurden die Regionalmodellierungen mit DWD-
Physik durchgefiihrt.

Jedes Experiment umfasst 10 Modellldufe, die jeweils einen Zeitraum von 35 Tagen mo-
dellieren. Die jeweilige Anfangsbedingung wurde aus den Datenfeldern des jew. Anfangszeit-
schritts gewonnen. Die ersten fiinf Tage (26.-30. Januar bzw. Juli') wurden als Anlaufphase
(spin-up) gewertet. Die Auswertung berticksichtigte den unmittelbar folgenden Februar bzw.
August vom ersten des jeweiligen Monats um 0 Uhr bis zum 30. um 12 Uhr mittags.

Modellgebiet

Das Modellgebiet beinhaltet den nordlichen Nordatlantik, das Europdische Nordmeer, einen
Teil des Arktischen Ozeans, Gronland, N-Kanada und NW-Eurasien (Abb. 3.1, nachste S;
vgl. Abb. 1.1, S. 9). Das Modellgebiet umfasst etwa 6 % der Erdoberfldche. Zentrale Teile des
Modellgebiets tiberdecken die Haufungsbereiche der rezenten nordatlantischen winterlichen
Sturm-Zugbahnen sowohl nach Lau (1988: Abb. 1) als auch nach Rogers (1997: Abb. 1) tiber
dem nordlichen Teil des Nordatlantiks. Auflerdem ist ein rezentes Zyklogenesegebiet im Be-
reich der Hudson-Bay ins Modellgebiet einbezogen.

Im zentralen Bereich des Modellgebiets liegen auch die ozeanischen Tiefenkonvektions-
gebiete des nordlichen Nordatlantiks und des Europdischen Nordmeers sowie der Nordat-
lantische Strom. Diese ozeanographischen Strukturen sind sensitive Teile der globalen ther-
mohalinen Zirkulation des Weltozeans. Verdnderungen bei ihnen kénnen sich global auf das
Klima auswirken (Haupt et al., 1995; Schmitz, 1995; Rahmstorf, 1996; Seidov und Haupt, 1999;
Schafer-Neth und Stattegger, 1997; Schiller et al., 1997; Sarnthein et al., 2001).

'Ein modelliertes Jahr in den ECHAM3-Modellierungen umfasst 360 Tage mit 12 gleichlangen Monaten von
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3 Durchfiihrung der Experimente

Rotation ~ N-Pol bei 30°N, 180°O; 0N, 00 = 60°N, 0°O
Bereich  17,25%-33,25N/33,75W-16,750
GroBe  101x101 Gitterpunkte
Auflosung  Gitterpunktabstand 0,5x0,5° = 47-56 x56 km

Tab. 3.1: Definition des Modellgitters in rotierten Koordinaten. Der geographische Nordpol befindet sich im Mo-
dellgebiet, im Einflussbereich der Randrelaxation. Die Gréfle des Modellgebiets von 30,2 Mio. km? entspricht
5,9 % der Erdoberfliche. Die zonale Gitterzellenabmessung {iberstreicht vom rotierten Aquator bis zum nordlichen
Modellrand den angegebenen Bereich, da die Gitterpunkte zu den rotierten Polen hin zusammenlaufen.

Diskretisierung

Das Modellgitter wurde {iber rotierte Kugelkoordinaten konstruiert (vgl. Tab. 3.1; Abb. 3.1).
Typische technische Eckdaten fiir REMO-Modellierungen sind Modellgittergréfien von et-
wa 7000-23 000 horizontalen Gitterpunkten, Gitterpunktabstinden von 18-56 km und mo-
dellierte Zeitspannen von einem Monat bis zu mehreren Jahren (vgl. z. B. Jacob und Podzun,
1997; Hagedorn, 2000). Die hier vorgestellten Regionalmodellierungen liegen mit 10201 Git-
terpunkten bei 0,5° (47-56 km) Gitterpunktabstand und modellierten Zeitspannen von 35 Ta-
gen im vergleichsweise kostengiinstigen Bereich (vgl. Anh, Tab. A.1, S. 102). Der gewéhlte
Gitterpunktabstand erforderte Prognosezeitschritte von 5 min Lange.

Die Ergebnisfelder der fiir die Antriebsdaten verwendeten rezenten ECHAM3-Model-
lierung lagen in Intervallen von 6 modellierten Stunden (6-stiindlich) vor, die LGM-Felder

30 Tagen Lange.

Abb. 3.1: Konstruktion des Modellgitters (ge-
punktet). Der Punktabstand ist der vierfache
Modellgitterpunktabstand. Neben dem geo-
gr. Nordpol (PNg) sind Stiicke der rotier-
ten Lingen- bzw. Breitengrade dargestellt, die
das Modellgebiet begrenzen (RWr, ROr, RSr
und RNr), sowie der Siidpol (PSr), der Aqua-
tor (AQr) und der Nullmeridian (NMr) des
rotierten Koordinatensystems. (Zu kursiven

geodatischen Ausdrticken s. Fufinote 1, S. 19.)
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3.1 Konzeption der Experimente

REMO-Exp. Antrieb SST-Quelle

LGM-AUG  mPMIP-August CLIMAP (1981) + Weinelt et al. (1996)
LGM-FEB mPMIP-Februar CLIMAP (1981)

REZ-AUG AMIP-August  AMIP (Gates, 1992)

REZ-FEB AMIP-Februar AMIP (Gates, 1992)

Tab. 3.2: Die vier durchgefiihrten Experimente.

12-stiindlich. Um die Vergleichbarkeit der rezenten mit den Paldoregionalmodellierungen zu
gewdhrleisten, wurden die rezenten Antriebsfelder bei den Regionalmodellierungen nur in
12-sttindlichen Intervallen berticksichtigt.

Die untere Randbedingung beinhaltete bei den regionalen wie bei den antreibenden Mo-
dellierungen an der Meeresoberfliche vorgegebene SST-Felder. Zur Vermeidung von Inkon-
sistenzen mit den Antriebsdaten wurde die SST-Rekonstruktion von Weinelt et al. (1996) nicht
mit der Auflosung des Regionalmodells direkt in die Randbedingung eingearbeitet, sondern
aus dem Antrieb iibernommen.

Randbedingung nach dem PMIP

Die Randbedingung fiir das zum LGM-Antrieb verwendete AGCM-Experiment (modifizier-
tes, mPMIP-Experiment) entsprach bei der Orographie, der CO,-Konzentration und der In-
solation den PMIP-Vorgaben (vgl. Kap. 1.3). Die Orographie des gronldndischen Eisschilds
wurde an dessen hochstem Punkt mit einer Hohe von 3,9 km tiber NN vorgegeben, der Lau-
rentidische Eisschild mit etwa 2,5 km, der Fennoskandische Eisschild mit 2 km, der Barents-
Eisschild mit 1,5 km, die sibirischen Eisschilde mit 1 km, der islandische Eisschild mit 2 km
und der schottische Eisschild mit 1,5 km (vgl. Peltier, 1994: 21 kJvh; s. a. Abb. 3.3). Unter Be-

Der horizontale Antrieb mit dem mPMIP-
Lauf, der mit SST-Werten nach CLIMAP
(1981) und Weinelt et al. (1996) angetrieben
worden war, die untere Randbedingung mit
der SST des Antriebs und der Orographie
nach Peltier (1994). Die beiden dargestellten
Maschennetze veranschaulichen das GrofSen-

verhéltnis der Gitterzellen des Global- und
des Regionalmodells, wobei eine dargestellte
Masche jeweils die Flache von 4x4 Modell-
gitterzellen bedeckt.
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3 Durchfiihrung der Experimente

Abb. 3.3: Regionale Orographie (m) der LGM- bzw. der REZ-Experimente; schmale und breite Hohenlinien alle
500 bzw. 1000 m tiber NN; die NN-Hohenlinie ist schmal; die grau-gestrichelte Kontur ist die Land /See-Grenze;
Hohen unter NN sind dunkelgrau, zwischen 0 und 200 m {iber NN hellgrau hinterlegt; Erhebungen der See tiber
NN im Randbereich des Modellgebietes stammen aus der Uberlagerung der spektralen globalen T42-Topographie
iiber die im Modellinnern benutzte gitterpunktgestiitzte Topographie.

riicksichtigung einer LGM-SST-Rekonstruktion auf Grund von marinen Proxydaten (Weinelt
et al., 1996) wurde fiir das mPMIP-Experiment die nach PMIP auf dem nordlichen Nordat-
lantik und dem Européischen Nordmeer vorzugebende SST modifiziert und um bis zu 12 °C
wirmer als die CLIMAP-Rekonstruktion vorgegeben (vgl. Tab. 3.2, vorherige S.; Abb. 3.2, vor-
herige S.). Die Februar-SST wurde dagegen unverdndert aus dem CLIMAP-Datensatz {iber-
nommen (vgl. Tab. 3.2, vorherige S.).

Randbedingung nach dem AMIP

Die rezenten AGCM-Experimente, die fiir den REMO-Antrieb verwendet wurden, waren
nach den Vorgaben des Atmospheric Modelling Intercomparison Project, Projektphase 1 (AMIP1),
durchgefiihrt worden. Wie beim PMIP werden im Rahmen vom AMIP globale mehrjdhrige
AGCM-Modellierungen durchgefiihrt und deren Ergebnisse miteinander verglichen (Gates,
1992). Im Gegensatz zu PMIP bildet eine den AMIP-Vorgaben entsprechende Randbedingung
rezente Umweltbedingungen ab. Die Vorgaben wurden so gestaltet, dass die Vergleichbarkeit
der Modellierungsergebnisse nicht nur untereinander, sondern auch mit rezenten Beobach-
tungen optimal unterstiitzt wird. So wurden fiir die untere Randbedingung in der ersten Pro-
jektphase vom Climate Analysis Center, NOAA, in Zusammenarbeit mit dem COLA /IGES?
monatliche Werte zu Meeresoberflachentemperatur und Meereisbedeckung aus Messdaten
der Jahre 1979-1988 ermittelt (ebd.).

ZNOAA, COLA, IGES: s. Abkiirzungsverzeichnis auf S. 117
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3.2 Einrichtung des Modells

Die Jahresgiange der SST und Meereisbedeckung unterscheiden sich von Jahr zu Jahr. Des-
halb ist ein Teil der interannualen Variabilitdt einer Atmosphédrenmodellierung auf die AMIP-
Randbedingung zuriickzufiihren, wenn diese als Antrieb verwendet wurde.

3.2 Einrichtung des Modells

Vor Beginn der Modellierung waren fiir die rezenten und die LGM-Experimente Bodenfeld-
bibliotheken auf dem regionalen Modellgitter zu erstellen. Dabei kamen verschiedene Inter-
polationsverfahren zur Anwendung.

Verwendete Interpolationen

Kontinuierlicher Wertebereich ~ Die meisten der zu transformierenden Felder hatten einen
kontinuierlichen Wertebereich und wurden, je nach den ortlichen Gegebenheiten, durch eine
Interpolation mit bikubischen B-Splines und stetigen ersten Ableitungen (vgl. Anh. A.3), eine
bilineare Interpolation oder ein Cressman-Schema transformiert (DWD, 1995: Kap. VIL.2.4.1).
Welches dieser Verfahren verwendet wurde, war von der Anzahl verwertbarer benachbarter
globaler Gitterpunkte abhéngig. Denn fiir die Transformation der Orographie, der Rauigkeits-
lange, der Oberflaichentemperatur und der Felder des Bodenmodells konnten fiir regionale
Landpunkte nur globale Landpunkte, aber keine Meerespunkte beriicksichtigt werden und
umgekehrt. Bei der LGM-Rauigkeitslange wurden dariiberhinaus auch Eisschildpunkte ge-
trennt betrachtet. Alle anderen Felder mit kontinuierlichem Wertebereich wurden ausschlief3-
lich mit bikubischen B-Splines transformiert.

Die bikubischen B-Splines wurden verwendet, wo mindestens 4 x4 verwertbare benach-
barte globale Gitterpunkte vorhanden waren. Wo dies nicht der Fall war, jedoch mindestens
2x2 verwertbare benachbarte globale Gitterpunkte vorlagen, wurde eine bilineare Interpola-
tion durchgefiihrt. Wo auch diese Voraussetzung nicht erfiillt war, wurde mit einem Cress-
man-Schema gearbeitet.®> Dieses Vorgehen entspricht demjenigen aus dem Transformations-
programm des REMO-Modellpakets.

Diskreter Wertebereich ~ Der Bodentypindex kann eine begrenzte Anzahl ganzzahliger Werte
annehmen. Stetige Interpolationen des Index” machen keinen Sinn. Ein diskretwertiges Par-
kettierungsverfahren kam hier zur Anwendung: Jede regionale Gitterzelle wird mit einem
Punktgitter von 10x10 Punkten gleichméfiig bedeckt. Fiir jeden dieser Punkte wird dann er-
mittelt, zu welcher globalen Gitterzelle er gehort und welcher globale Feldwert dort angege-
ben wird. Der am héufigsten gefundene globale Feldwert wird dem regionalen Gitterpunkt
zugeordnet.

’Das verwendete Cressmann-Schema fiir einen regionalen Gitterpunkt bestand darin, von diesem ausgehend
ringsherum mit zunehmendem Radius nach verwertbaren globalen Gitterpunkten zu suchen, bis eine vor-
gegebene Anzahl gefunden wurde. Bei der anschliefenden Mittelung wurden die Werte an den gefundenen
globalen Gitterpunkten mit dem jeweiligen inversen Abstand des globalen vom regionalen Gitterpunkt ge-
wichtet.
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3 Durchfiihrung der Experimente

Untere Randbedingung

Orographie  Die rezente und die LGM-Orographie fiir die REMO-Experimente wurde un-
ter Beriicksichtigung von 120 m Meeresspiegelanstieg seit dem LGM (Hanebuth et al., 2000;
Fairbanks, 1989) auf der Grundlage von drei Datensdtzen konstruiert:

(a) Die rezente Geldndehohe von heute tiber NN liegenden Landpunkten wurde aus dem
globalen 0,5x0,5°-Orographiedatensatz ermittelt, welcher der EM-Orographie zugrun-
deliegt (globale EM-Orographie; in Meerespunkten gleich Null).

(b) In den Bereichen, wo die Oberfliche der Erdkruste zwischen dem heutigen und dem
tieferen LGM-Meeresspiegel liegt, wurde die Hohe dieser Oberfldche aus dem 1x1°-Da-
tensatz globaler rezenter Oberfldichenhohen der festen Erde nach Peltier (1994: 0 kJvh)
interpoliert (in Meerespunkten: Tiefe des Meeresbodens unter NN).

(c) Fiir den Ubergang von der rezenten zur LGM-Orographie wurde die LGM-Oberfla-
chenhdhenanomalie nach Peltier (1994: 21 minus 0 kJvh) verwendet, an einigen Eis-
schildhdngen nach manueller Glittung.

Alle drei Datensdtze wurden zundchst mit bikubischem B-Spline, bilinearer Interpolation
bzw. Cressman-Schema auf das regionale Modellgitter interpoliert. AnschliefSfend wurde aus
den hoher als 1 m tiber NN liegenden Punkten der globalen EM-Orographie (a) und den tib-
rigen Punkten aus den rezenten Oberflichenhdhen nach Peltier (b) ein Datensatz der regio-
nalen rezenten Oberflichenhohen zusammengesetzt. Durch Addition der LGM-Oberfldchen-
hohenanomalie (c) zuziiglich 120 m wurde hieraus dann der Datensatz der regionalen LGM-
Oberflichenhohen berechnet. Zur Erzeugung der Orographie wurde in diesem Datensatz die
Hohe von Meerespunkten auf Null gesetzt.

In den Modellierungen kamen Orographiefelder zum Einsatz, in denen diese regiona-
len Orographien in einem Randstreifen zusatzlich mit der jeweiligen, auf das regionale Git-
ter transformierten T42-Orographie des Antriebs iiberlagert wurden. Die regionalen Orogra-
phien wurden in der duflersten Randreihe vollstandig durch die auf das regionale Gitter in-
terpolierten T42-Orographien ersetzt. Zum Modellinnern hin nimmt der Anteil der T42-Oro-
graphien linear ab und verschwindet nach der vom Rand aus achten Modellgitterreihe.

Der Unterschied bei der LGM-Orographie des Antriebslaufs zur hier verwendeten LGM-
Orographie ist mit bis zu etwa 100 m zu gering, als dass daraus Unterschiede der Oberfla-
chentemperatur von mehr als 1 °C erkldrbar waren.

Land-See-Maske ~ Die Land-See-Maske gibt den Landanteil in einer Gitterzelle an. Zugelas-
sen wurden nur die Werte 0 und 1. Negative Werte der jeweiligen Oberflichenhohen der
Erdkruste wurden mit Meerespunkten, positive mit Landpunkten identifiziert.

Rauigkeitslinge  Die Rauigkeitslinge wurde fiir Land- und Meerespunkte getrennt aus den
globalen Daten der EM-Bodenfeldbibliothek transformiert. Fiir das LGM wurde die Rauig-
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keitslange der nicht-gronldndischen Eisschildpunkte nach dem Mittelwert der rezenten gron-
landischen Rauigkeitslange festgelegt. Landpunkte, die nach der 21-kJvh-Oberflachenhthen-
anomalie nach Peltier (1994) mehr als 50 m hoher lagen als heute, wurden als LGM-Eisschild-
punkte identifiziert.

Bodentypindex ~ Neun verschiedene Bodentypen sind im Bodenmodell der verwendeten RE-
MO-Version indiziert. Fiir das LGM wurden Meeres- und Eisschildpunkte mit dem jeweiligen
Index gekennzeichnet. Den verbleibenden Landpunkten wurde durch Parkettierung des re-
zenten Bodentypenfelds der EM-Bodenfelderbibliothek je ein Bodentyp zugewiesen. Wegen
der Kleinheit des Anteils, den die eisfreien Landpunkte am Modellgebiet einnehmen, und
wegen der Nihe dieser Gitterpunkte zum Ausstromrand wird die Verwendung rezenter Bo-
dentypen fiir das LGM als unproblematisch eingeschitzt.

Obere Randbedingung

Sonneneinstrahlung  In den regionalen LGM-Experimenten wurden die modernen Werte der
Sonneneinstrahlung eingesetzt. Die Bedeutung der Umstellung auf LGM-Insolation wird hier
gegeniiber dem Einfluss von Orographie, SST, Albedo und Antrieb gering eingeschitzt. Denn
Verdnderungen der astroklimatischen Parameter beeinflussen die Thermodynamik und Dy-
namik der Atmosphire vor allem indirekt iiber die Einwirkung auf Bodentemperatur und
-feuchte. Die je Modelllauf modellierte Zeitspanne von 35 Tagen ist jedoch so kurz, dass
die Bodentemperatur und -feuchte zum tiberwiegenden Anteil durch die Anfangsbedingung
vorgegeben werden (vgl. Giorgi und Mearns, 1999: Kap. 2.1).

Horizontale Randbedingung

Mit dem Transformationsprogramm des REMO-Modellpakets wurden vor dem Start des je-
weiligen Modelllaufs die Antriebsfelder auf die regionale Modellgeometrie transformiert. Die
verwendete Modellversion tibernimmt Wind, Temperatur und Wasserdampfgehalt aus den
Antriebsdaten. Wolkenwasser wird nicht tibernommen, so dass der Niederschlag in einem
Streifen am Modellrand zu gering ist (vgl. Kap. 2.1, S. 21).

Barentssee

Die globale Land-See-Maske, welche fiir die hier durchgefiihrten Transformationen der re-
zenten Antriebsdaten vom globalen auf das regionale Modellgitter verwendet wurde (nicht
jedoch fiir die Modellierung selbst), kennzeichnete die Modellpunkte der Barentssee als Land-
punkte. Durch diese Ungenauigkeit geht das REMO in den rezenten Experimenten auf der
Barentssee ganzjahrig von Meereisbedeckung und von SST-Werten aus, die im August bis zu
10 °C, im Februar bis zu 30 °C kalter sind als die entsprechenden Temperaturen im Antrieb
und in den ERA-Daten (vgl. Abb. 4.6, S. 44, Abb. 4.17,S. 62, Abb. 5.9, S. 84). Die Antriebsda-
ten wie auch die ERA-Vergleichsdaten zeigen hier ganzjahrig zumindest teilweise eine offene,
meereisfreie Wasserflache.
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Der Vergleich des jeweiligen mittleren Oberflichenisobarenverlaufs in der Ndhe der ver-
wendeten Meereiskante mit dem Antrieb (Abb. 5.4, S. 79 und Abb. 4.12, S. 57) legt die Ver-
mutung nahe, dass der regional modellierte Bodenluftdruck auf der Barentssee bei warmeren
SST-Werten in diesem Bereich geringfiigig hoher ware. Die Stiarke des 10-m-Windes ist hier
im Vergleich zum Antrieb geringfiigig schwicher, die Richtung der monatlich gemittelten
10-m-Windvektoren leicht in Richtung der Parallelen zur verwendeten Meereiskante gedreht
(Abb. 5.7, S. 82; Abb. 5.8, S. 83). Daneben sind keine Auswirkungen dieser Transformations-
ungenauigkeit erkennbar, insbesondere keine weiter reichenden.

Die rezente SST-Ungenauigkeit auf der Barentssee hat offenbar keine Auswirkungen, die
iiber eine lokale Beeinflussung der klimatischen Bedingungen am Boden hinausgehen. Nicht-
lokale signifikante Effekte sollten erkennbare Spuren in den Feldern der monatlichen Grund-
zirkulation oder der monatlichen Variabilitiat der Zirkulation hinterlassen, die in den im Wei-
teren vorgestellten Modellierungen nicht zu finden sind. Die offenbar geringe Sensitivitat
des Regionalmodells gegeniiber SST-Anderungen auf der Barentssee wird moglicherweise
entscheidend durch die Randnéhe dieses Bereichs beeinflusst, so dass hier die Atmosphéren-
dynamik relativ stark durch die horizontale Randbedingung gesteuert wird. Ansonsten be-
statigen die rezenten Ergebnisse zum grofsen Teil bisher durchgefiihrte Modellierungserfolge
des REMO fiir andere Modellgebiete. Die etwa beim Niederschlag auftretenden Differenzen
konnen von der SST-Ungenauigkeit auf der Barentssee nicht wesentlich verstarkt werden.
Die durchgefiihrten rezenten Modellierungen sind also trotz der SST-Ungenauigkeit auf der
Barentssee offensichtlich dazu geeignet, hier als Kontrollldufe zu dienen.

3.3 Nachprozessierung der Daten

Fiir die Auswertung waren die Modelldaten nachzuprozessieren. Denn zum einen werden
einige fiir die Auswertung wichtige Felder, wie die Hohen bestimmter Druckniveaus, nicht
direkt vom Modell ausgegeben. Zum anderen lieferten die vier Experimente etwa 10° Mo-
dellfelder, die statistisch auszuwerten waren.

Im Rahmen der Modellierungsarbeiten wurden zwei F90-Programme entwickelt, die die
gewiinschten Datenfelder und statistischen Parameterfelder berechneten. Die unmittelbaren
Modelldaten wurden mit einer Kette von Prozessierungsschritten in den einzelnen Modellgit-

terpunkten aufbereitet. Zunichst berechnete das Programm ,,gbvint

zusitzlich gewiinsch-
te Grofsen, z. B. den Betrag der Windgeschwindigkeit oder den vertikal integrierten Wasser-
dampftransport, und transformierte volumenbezogene Datenfelder von Modellniveaus auf
das jeweils gewtiinschte Vertikalniveau (Druckniveau, Hohenniveau iiber NN oder tiber der

72

Oberfldche). Anschliefsend liefs sich mit dem Programm ,gastat“* eine mehrstufige statisti-

sche Auswertung fiir jeden Modellgitterpunkt durchfiihren:

‘Die Programmnamen ,gbvint” und ,gastat” sind abgeleitet von den Ausdriicken: Grib-Vertikalinterpolation
bzw. GrADS-Statistik
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3.4 Dargestellte Felder

1. Berechnung statistischer Parameter (Mittelwerte, Quantile, Standardabweichungen,
Summen) aus den gespeicherten Zeitschritten fiir die einzelnen Monate (Monatsstatis-
tik).

2. Berechnung statistischer Parameter (Mittelwerte, Standardabweichungen) aus den Mo-
natsstatistiken fiir die einzelnen Experimente (Experiment-Statistik).

3. Fiir skalare, ndherungsweise gaufisch verteilte Felder (500-hPa-Geopotential, NN-Bo-
denluftdruck, Oberflachentemperatur) wurden aus Mittelwerten und Standardabwei-
chungen von jeweils zwei Experiment-Statistiken punktweise t-Test-Signifikanzen zu
Anomaliefeldern (LGM minus rezent) ermittelt.

Die t-Test-Signifikanzen fiir das 500-hPa-Geopotential und den NN-Bodenluftdruck wurden
nach Abzug des globalen Flichenmittels des jeweiligen Differenzfeldes berechnet.

NN-Bodenluftdruck

Die Reduktion des Bodenluftdrucks auf NN wird in ,gbvint” mit einem Verfahren durchge-
tiihrt, das der Bodenluftdruckkorrektur des REMO-Préaprozessors entlehnt ist (DWD, 1995:
Kap. VII.2.4.1). Hierbei wird das fiir die Reduktion bendtigte Temperaturprofil zwischen dem
Boden und NN durch eine Regression ermittelt, die den linearen Trend der Temperatur in vier
Modellschichten oberhalb der Grenzschicht fiir jeden Modellpunkt ermittelt. Tests mit einem
einfacheren Verfahren mit konstantem Temperaturgradienten verliefen wenig zufriedenstel-
lend. Ein aufwendigeres Verfahren in , gbvint” mit unter bestimmten Bedingungen konstan-
ten Temperaturgradienten (z. B. nach DWD, 1995: Kap. VII.4.2) wurde nicht mehr integriert.
Die NN-Reduktion des Bodenluftdrucks fiir die hier vorgestellten Abbildungen zeigt bei den
Antriebsmodellierungen (Abb. 4.12, S. 57) immerhin auch auf hohen Eisschildorographien
vergleichbare Ergebnisse wie die NN-Reduktion, die bei einer fritheren LGM-Modellierung
mit dem ECHAM3 von Lorenz et al. (1996) verwendet wurde.

3.4 Dargestellte Felder

Geologisch-paldontologische Aussagen tiber den Klimazustand der Atmosphédre im LGM be-
ziehen sich zum Grofiteil auf typische klimatische Bedingungen an der Ozean- oder Land-
oberfldche oder auf einen Hohenbereich von wenigen Dekametern oberhalb der Oberfldche,
z.B. die mittlere Oberflaichen-Lufttemperatur im kéltesten oder im wéarmsten Monat des Jah-
res (Peyron et al., 1998) oder die mittlere Akkumulation (Cuffey und Clow, 1997). Entspre-
chend sind bei einer paldoklimatischen Modellierung die oberflachennahen klimatischen Be-
dingungen von grofiem Interesse, da meist nur diese mit unabhédngigen paldoklimatischen
Daten verglichen werden konnen. Jedoch kann die Darstellung der Zirkulation, die in grofse-
rer Hohe modelliert wurde, Zusammenhéange zwischen verschiedenen Aspekten der Model-
lierung verdeutlichen und das Verstandnis der modellierten bodennahen klimatischen Bedin-
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3 Durchfiihrung der Experimente

gungen fordern. Fiir diese Darstellung wird hier das 500-hPa-Druckniveau in einem mittleren
Hohenbereich der Troposphére gewéhlt.

Die Auswertung und Darstellung der Ergebnisse ist auf die folgenden drei thematischen
Aspekte gerichtet:

Monatliche Grundzirkulation: Dieser Begriff beschreibt hier einen den Zeitraum eines Mo-
nats reprasentierenden Anteil der troposphérischen Zirkulation. Dargestellt wird dieser
Aspekt durch die monatlichen Mittelwerte des Geopotentials auf dem 500-hPa-Druck-
niveau (500-hPa-Geopotential), durch die monatlichen Mittelwerte des Windvektors
und die monatlichen Mediane der Windgeschwindigkeit auf dem 500-hPa-Druckniveau
(500-hPa-Wind) sowie durch die monatlichen Mittelwerte des NN-Bodenluftdrucks.

Monatliche Variabilitat der Zirkulation: Vor dem Hintergrund der monatlichen Grundzirkula-
tion wird die monatliche Variabilitdt der Zirkulation dargestellt durch die monatlichen
Standardabweichungen des 500-hPa-Geopotentials und des NN-Bodenluftdrucks.

Klimatische Bedingungen am Boden: Dargestellt wird ein den Zeitraum eines Monats repra-
sentierender Anteil der oberflichennahen klimatischen Bedingungen. Dieser umfasst
die monatlichen Mittelwerte des Windvektors und die monatlichen Mediane der Wind-
geschwindigkeit 10 m {iber Grund (10-m-Wind), die monatlichen Mittelwerte der Ober-
flachen-Lufttemperatur sowie die Monatssummen des Niederschlags (30-tdgige Mo-
dellmonate).

Statistische Parameter

Die Mittelwerte, Mediane, Standardabweichungen und Summen werden fiir jeden Modell-
gitterpunkt zundchst aus den Feldwerten der Ausgabezeitschritte eines einzelnen Monats be-
rechnet und dann tiiber die entsprechenden Monate (August oder Februar) des jeweiligen
Experimentes gemittelt (Ensemblemittel; vgl. Crefs et al., 1995; Podzun et al., 1995).

Die dargestellten Felder liefern ein Bild von den grundsitzlichen Eigenschaften der durch-
gefiihrten Modellierungen. Dieses Verfahren ist abzugrenzen von der Analyse von Einzeler-
eignissen (vgl. z. B. Dickinson et al., 1989), von charakteristischen Atmosphédrenzustanden
wie Grofswetterlagen oder weather regimes (z. B. Kageyama et al., 1999a) und von Zirkulations-
strukturen mit einer charakteristischen zeitlichen Entwicklung (z. B. Dong und Valdes, 1998;
Kageyama und Valdes, 2000). So wird die dargestellte Variabilitdt der Zirkulation aus 12-
stiindlichen Werten tiber jeweils 30 Tage berechnet, erfasst also Periodenldngen von 1-30 Ta-
gen. Damit ist die Unterscheidung etwa von planetaren Wellen und synoptischen Wirbeln
nur bedingt moglich.

Kurzfristige Variationen der oberflachennahen klimatischen Bedingungen koénnen einen
erheblichen Einfluss auf Flora und Fauna haben. Klimabezogene geologische Proxys betref-
fen jedoch haufig Tiefpass-Signale mit Periodenldngen von mehr als einem Monat, wie etwa
die mittlere Meeresoberflichentemperatur im Sommerquartal (z. B. Weinelt et al., 1996) oder
die mittlere Oberflichentemperatur im warmsten Monat des Jahres (z. B. Peyron et al., 1998).
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3.5 Antriebstreue und Modellfreiheit

Im Rahmen der vorliegenden Arbeit wird deshalb bei der Darstellung der klimatischen Be-
dingungen am Boden nicht auf die monatliche Variabilitdt, auf Extremereignisse o. 4. einge-
gangen.

Darstellung der Windfelder

In den einzelnen Modellgitterpunkten folgen die Zeitreihen der betragsmafsigen Windge-
schwindigkeit i. d. R. Verteilungsdichten, die stark von Normalverteilungen abweichen. Der
Median der Windgeschwindigkeit ist deshalb als Lageparameter einfacher zu interpretieren
als der Mittelwert und wird hier jenem gegeniiber bevorzugt.

Der Vergleich der monatlich gemittelten Windvektoren mit den monatlichen Medianen
der Windgeschwindigkeiten gibt Aufschluss tiber Vorzugswindrichtungen. Ist der Betrag ei-
nes mittleren Windvektors sehr viel kleiner als der Median der Windgeschwindigkeit am sel-
ben Ort, dann gibt es dort keine ausgepragte Vorzugswindrichtung und der Wind weht aus
wechselnden Richtungen. Andernfalls gibt die Richtung des mittleren Windvektors die dort
ausgeprigte Vorzugswindrichtung an.’

Der Wind in 10 m Hohe iiber der Landoberfliache wird lokal von Oberfldcheneigenschaf-
ten beeinflusst; gerade tiber eisfreiem Land wird er von der Bodenrauigkeit gebremst; an den
Héngen kalter Eisschilde bilden sich in der Grenzschicht Fallwinde (katabatische Winde), de-
ren Struktur und Intensitat direkt von der Représentation der Orographie im jeweiligen Mo-
dell abhingt. Analog dazu wird auch die Oberfldchen-Lufttemperatur {iber Land unmittelbar
von lokalen Bodeneigenschaften (z. B. von Schneebedeckung, der Temperatur der obersten
Bodenschicht etc.) und von der Orographie beeinflusst. Wegen dieser Analogie der lokalen
Einfliisse werden die 10-m-Windfelder hier nicht im Rahmen der monatlichen Grundzirkula-
tion sondern unter den klimatischen Bedingungen am Boden dargestellt.

500-hPa-Wind

Die Strahlstrome (jet streams) werden von den 500-hPa-Winden in ihren unteren Ausldufern
erfasst. Hohere Windgeschwindigkeiten geben auf diesem Druckniveau in etwa die Lage der
Strahlstrome und deren Intensitdtsverhéltnisse an. Sie erreichen in dieser Hohe allerdings bei
weitem nicht die Starke wie in den Kernbereichen der Strahlstrome bei etwa 200 hPa.

3.5 Antriebstreue und Modellfreiheit

Monatliche Grundzirkulation

Es ist zu erwarten, dass in der Modellregion bei der monatlichen Grundzirkulation regionale
Einfliisse gegentiiber den hemisphirischen und globalen Gegebenheiten eine untergeordnete

>Der theoretisch minimale mogliche Betrag eines mittleren Windvektors bei gegebenem Windgeschwindigkeits-
median w und konstanter Windrichtung ist etwas groBer als w/2 und wird erreicht, wenn zu n Zeitpunkten
Windstille herrscht und zu n+1 Zeitpunkten der Wind mit der Geschwindigkeit w aus der gleichen Richtung
weht. Kleinere Betrdge gehen mit Sicherheit auf wechselnde Windrichtungen zurtick.
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3 Durchfiihrung der Experimente

Rolle spielen (vgl. Jacob et al., 2001). Der Erfolg der Regionalmodellierung sollte u. a. danach
bewertet werden, ob sie bei diesem Klima-Aspekt weitgehend die Vorgaben des Antriebs
reproduziert. Vorbedingung dafiir ist die Konsistenz der Antriebsdaten, die durch das antrei-
bende AGCM gewdihrleistet wird. Die Realitdtsndhe der Regionalmodellierung hiangt dann
von den entsprechenden Qualitdten des antreibenden Modells ab, die in diesem Fall fiir re-
zentes Klima bekannt sind (Roeckner et al., 1992).

Monatliche Variabilitat der Zirkulation

Da die Variabilitit der Zirkulation zum Teil auf kleinrdumig strukturierten synoptischen
Wirbeln und Frontensystemen beruht, kann die unterschiedliche Aufldsung zu Abweichun-
gen der Regionalmodellierung dieses Klima-Aspekts von den Vorgaben der antreibenden
Modellierung fiihren. Deshalb kann eine Regionalmodellierung moglicherweise klimatische
Aspekte, die mit solchen kleinrdumigen Zirkulationsstrukturen zusammenhéangen, realisti-
scher darstellen als das antreibende Globalmodell. Da aber ein grofSer Teil der Zirkulations-
variabilitat aufserhalb des regionalen Modellgebiets entsteht, sollte die Abweichung vom An-
trieb moderat bleiben.

Klimatische Bedingungen am Boden

Wihrend die atmosphérische Oberflachentemperatur tiber Land vom REMO prognostiziert
wird, wird sie iiber See exakt aus der unteren Randbedingung und damit aus den Antriebs-
datensdtzen kopiert. Etwaige Unterschiede wiirden auf Fehler in der Einrichtung oder Aus-
wertung der Modellierungen hindeuten.

Unterschiede zwischen regional modelliertem Niederschlag und dem Niederschlag der
antreibenden Globalmodellierung resultieren z. T. aus der kleinrdumigen Struktur von Nie-
derschlagsgebieten, aber auch aus der unterschiedlichen Parametrisierung von Niederschlag
in DWD- und ECHAM 3-Physik.

Sampling -Fehler des Antriebs

Ein Teil der global modellierten kinetischen Energie und Zirkulationsvariabilitat geht beim
Ubergang in die Antriebsdaten dadurch verloren, dass der zeitliche Abstand der Antriebs-
zeitpunkte sehr viel grofler ist als ein globaler Prognosezeitschritt (sampling-Fehler). Beispiels-
weise konnte ein synoptischer Wirbel geringer Ausdehnung so schnell ins regionale Modell-
gebiet hereinziehen, dass sein Kern sich am Einstromrand zu keinem Antriebszeitpunkt in
dem Einflussgebiet der Randrelaxation befindet. Dieser synoptische Wirbel kénnte dann nur
abgeschwicht vom Regionalmodell erfasst werden. Mit dem Auftreten eines sampling-Fehlers
ist zu rechnen, da bei den vorzustellenden Experimenten der Abstand aufeinander folgender
Antriebszeitpunkte mit 12 h mindestens doppelt so lang ist wie in bisher veroffentlichten Mo-
dellierungen mit dem REMO (z. B. Jacob und Podzun, 1997, Hagedorn, 2000). Falls ein sam-
pling-Fehler auftritt, macht er sich in den hier dargestellten Feldern durch verringerte Werte
bei Windstédrke und Zirkulationsvariabilitdt bemerkbar.

36



4 Datengrundlage

In diesem Kapitel werden zunachst die Vergleichsdaten aufgefiihrt, mit denen die jeweiligen
Modellexperimente validiert werden. Dann werden die fiir den regionalen Modellantrieb ver-
wendeten AGCM-Ergebnisse im Detail vorgestellt. Die {ibrigen Felder der Randbedingung
wurden im Rahmen der Beschreibung der Modelleinrichtung in Kap. 3.2, S. 29 ff., abgehan-
delt.

4.1 Vergleichsdaten

LGM-Rekonstruktionen aus terrestrischen Proxy-Daten

Meeresoberflachentemperatur und Meereisbedeckung wurden bei den Modellierungen als
Randbedingung vorgeschrieben. Daher ist die Validierung der LGM-Experimente auf Rekon-
struktionen nach terrestrischen Proxydaten angewiesen. Ein Grofiteil des Modellgebiets ist
Meeresflache. Die glazialen Eiskappen N-Kanadas, Skandinaviens, Islands und Schottlands
und damit auch die dort im LGM aufgewachsenen Eisschichten sind heute abgeschmol-
zen. Im Modellgebiet bleiben als mogliche Lokationen fiir Validierungsdaten der siidlich des
LGM-Eisschildrands gelegene Teil Europas sowie die Bereiche des gronldndischen Eisschilds,
wo ausreichend ungestorte, im LGM aufgewachsene Eisschichten existieren (Dansgaard et al.,
1984; Meese et al., 1997). Hier liegen die Lokationen der zur Validierung beriicksichtigten
proxygestiitzten LGM-Rekonstruktionen (Abb. 4.1, nichste S.).

Eine Reihe von Rekonstruktionen geben fiir die Region vom Fennoskandischen Eisschild-
rand bis nach N-Spanien sommerliche bzw. winterliche Oberflichentemperaturanomalien
entweder direkt an, oder diese Werte sind iiber einen Vergleich mit rezenten Klimatologi-
en ermittelbar (Tab. 4.1, S. 39). Diese Oberflachentemperaturanomalien (LGM minus rezent)
decken fiir den Sommer einen Intervall von —5 bis —20 °C, im Winter einen Intervall von
etwa —20 bis —30 °C ab. Die jdhrlichen Niederschlige im LGM werden von einigen Auto-
ren um etwa 500-800 mm geringer als heute rekonstruiert, wonach im LGM in grofsen Teilen
W-Europas etwa 20-40 % des rezenten Niederschlags gefallen ist (Tab. 4.1, S. 39).

Die Lokationen Les Echets, Le Bouchet, Biscaye, Lourdes und Lago Ajo (Rekonstruktionen
bei Peyron et al., 1998) liegen im Einflussbereich der Randrelaxation des REMO. In den Ober-
flichentemperaturen findet sich hier eine Uberlagerung der REMO-eigenen Prognosen mit
den Antriebsdaten, so dass die hohe Auflosung des REMO bei den Bodenfeldern nur ein-
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4 Datengrundlage

Abb. 4.1: Lokationen der beriicksichtigten
LGM-Vergleichsdaten: Summit (Cuffey und
Clow, 1997; Dahl-Jensen et al., 1998);
E. Yorks und Cambridge (Atkinson et al.,
,,,,,,, 1987); La Grande Pile (Seret et al., 1992; Gui-

*/Ll_ez(érce;]r:ecig Pile ot et al., 1993; Peyron et al., 1998); sowie Les
-

Echets, Le Bouchet, Biscaye, Lourdes und Lago
PN d  Ajo (Peyronetal., 1998).

geschrankt zum Tragen kommt. Fiir den Niederschlag ist eine Verfdlschung durch die Néhe
zum Einstromrand zu erwarten (vgl. Kap. 2.1, S. 21).

Rezente ECMWF-Reanalyse

Der Antrieb mit einer AMIP1-Modellierung erleichtert es, aus einem Vergleich der rezenten
Experimente mit meteorologischen Beobachtungen ein Bild von der Realitdtsndhe der Regio-
nalmodellierungen zu erhalten. Fiir einen solchen Vergleich werden Daten einer Reanalyse
aus dem ERA-Projekt des European Centre for Medium-range Weather Forecasts (ECMWEF, Rea-
ding, UK) verwendet (Gibson et al., 1999). Im Rahmen dieses Projekts werden mit einheitli-
cher Assimilation und Prognose nach Beobachtungsdaten aus mehreren Jahren Sitze meteo-
rologischer Analysen und Kurzzeitvorhersagen produziert. Im Gegensatz zu den im jewei-
ligen Zeitraum erstellten operativen Analysen wird die Konsistenz des Reanalyse-Datensat-
zes nicht durch die fortschreitende Entwicklung in der Analyseerstellung eingeschrankt. An-
trieb und Modellergebnisse der rezenten Experimente werden mit der 15-jahrigen Reanalyse
(ERA-15) in spektraler T106-Auflosung (125 km dquivalenter Gitterpunktabstand) verglichen.

Verwendete Datenfelder ~ Neben den Analysen wurden je zweimal taglich 6- und 24-stiindige
Prognosen durchgefiihrt (ebd.). Die Datenfelder stehen als Tages- und als Monatsmittel zur
Verfiigung. Niederschlagsdaten sind aus den 6-stiindigen und den ersten sechs Stunden der
24-stiindigen Prognosen (P06) sowie aus den letzten zwolf Stunden der 24-stiindigen Pro-
gnosen (P24) vorhanden (vgl. Stendel und Arpe, 1997). Fiir die vorliegende Arbeit wurden
als Vergleichsdatensdtze monatliche Mittelwerte verwendet, die iiber alle August- bzw. Fe-
bruar-Monate im Zeitraum Aug. 1984-Feb. 1994 gemittelt wurden. Ausgewertet wurden das
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4.1 Vergleichsdaten

Ort GroRe Wert Quelle
Summit, Tann —57+4°C Dahl-Jensen et al., 1998 (GRIP); die Akku-
Gronland Aann 6,1(4,8-7,7) cma™* mulation ergibt sich mit dem dort
angegebenen Zusammenhang aus der
Temperatur
Tann —57 °C Cuffey und Clow, 1997 (GISP2)
Aarm 5,5—7 cm afl
Mittel-Eng- Tw 10 (9-14) °C Atkinson et al. (1987); berticksichtigt werden
land, UK Te —15°C (—19 bis —7) °C hier die Rekonstruktionen fiir Cambridge

und E. Yorks (19,50 + 0,65 bzw. 18,37 +
0,33 *C-ka)

S-Rand FS- ATwg  —12bis —14 °C Frenzel et al. (1992)
Eisschild AT —20 bis —26 °C
APan —250 bis —750 mm

La Grande Pile, ATinn  —11°C(—7bis —13°C)  Peyron et al. (1998)

Vogesen, F
AT, —29 °C (=12 bis —43 °C)
APun =740 mm
(—740 bis —810 mm)
T 11 °C Guiot et al. (1993)
Tann 1 OC
Tann —-1°C Seret et al. (1992)
S-Frankreich, ATan —6 bis —13 °C Peyron et al. (1998); beriicksichtigt werden
N-Spanien (—4 bis —14 °C) hier die Rekonstruktionen fiir die franzosi-
AT —24 bis —31 °C schen Lokationen Les Echets, Le Bouchet,
(—12 bis —47) °C Lourdes, Biscaye und fiir den spanischen
AP —707 bis —892 mm Lago Ajo; vereinigte Konfidenzintervalle in
(—500 bis —930 mm) Klammern
ATwg  —6bis =8 °C Frenzel et al. (1992)

ATfeb —10 bis —12 OC
AF’ann —500 bis —1000 mm

Tab. 4.1: LGM-Vergleichsdaten zu Jahresmitteltemperatur (Zun,), mittlerer Temperatur im warmsten (73,) und
im kaltesten Monat des Jahrs (7¢t) bzw. im August (Thyg) und im Februar (%) sowie jahrlichem Niederschlag
(Pann) bzw. wasserdquivalenter jahrlicher Akkumulation (Aann). FS = Fennoskandisch; A = Anomalie LGM minus
rezent. Die Position der jeweiligen Lokation zeigt Abb. 4.1, vorherige S..

500-hPa-Geopotential, die 500-hPa-Windvektoren, der NN-Bodenluftdruck, die 10-m-Wind-
vektoren, die 2-m-Temperatur und der Niederschlag (P24). Die monatlichen Niederschlags-
summen wurden hier fiir den Vergleich mit regional modellierten Niederschlagssummen auf
die Lange der 30-tdgigen Modellmonate umgerechnet.

In dieser Arbeit wird die Oberflichentemperatur aus Antriebsdaten und Regionalexperi-
menten mit der 2-m-Temperatur der ERA-Daten verglichen. Diese beiden Grofien sind ver-
gleichbar, wenn turbulente und diffusive Warmefliisse im Monatsmittel die bodennahen ver-
tikalen Lufttemperaturgradienten ausreichend klein zu halten vermogen. Diese Vorausset-
zung erscheint i. d. R. erfiillt, aufler etwa bei intensiver Warme- oder Kélteadvektion im Be-
reich steiler Oberflachentemperaturgradienten oder im Zusammenhang mit Phaseniibergan-
gen, z. B. bei Warmluftadvektion iiber Schnee- und Meereisflichen. Beide genannten Aus-
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nahmefille sind insbesondere in der Ndhe der Schnee- und der Meereisgrenze zu erwarten,
so dass in diesen Bereichen Oberflachen- und 2-m-Temperatur nur eingeschrankt verglichen
werden konnen.

Rezenter August ~ Das Zentrum des arktischen mittleren 500-hPa-Trogs liegt im rezenten Au-
gust tiber N-Kanada/NW-Gronland (Abb. 4.2, S. 42). Die mittlere Stromung auf dem 500-hPa-
Druckniveau verlduft tiber dem Nordatlantik zwischen etwa 40 und 60°N weitgehend zonal
in 6stliche Richtung. Uber dem Europédischen Nordmeer schwenkt sie in nordostliche Rich-
tung (Abb. 4.3, S. 42). Das mittlere Islandtief ist im Februar kraftiger ausgebildet als im August
(Abb. 4.4,S. 43). In 10 m Hohe tiber der Meeresoberfliache des nordlichen Nordatlantiks ergibt
sich zwischen Neufundland und den Britischen Inseln eine kréftige mittlere Stromung nach O
(Abb. 4.5, S. 43). An den Héangen des gronldndischen Eisschilds wehen auch in der mittle-
ren Stromung erkennbare katabatische Winde. Die 0-°C-Isotherme der mittleren Temperatur
2 m tiber der Ozeanoberfliche kann zur Abschdtzung der mittleren Meereiskante verwendet
werden. Sie lasst auf im Mittel meereisfreie Bedingungen im grofiten Teil der Baffin-Bay, des
Europdischen Nordmeers, der Barentssee und zum Teil auch der Karasee schliefsen (Abb. 4.6,
S. 44). Der horizontale Gradient der 2-m-Temperatur ist iiber dem NO-Nordatlantik flacher
als tiber dem NW-Nordatlantik. Die mittlere 2-m-Temperatur tiber Mitteleuropa betragt etwa
15 bis 20 °C, die iiber Zentral-Gronland —15 bis —20 °C. Auf dem Nordatlantik nérdlich von
40°N fallen im Mittel grofitenteils 50-80 mm, auf dem Europdischen Nordmeer 20-50 mm,
in Zentral-Gronland 7-30 mm und in Mitteleuropa grofitenteils 30-100 mm Niederschlag pro
Monat (Abb. 4.7, S. 44). Steigungsniederschlédge fithren zu mittleren Monatssummen von bis
zu tiber 150 mm nordlich der Alpen, westlich von Norwegen und an der S-Kiiste Gronlands,
bis zu tiber 100 mm westlich von Schottland.

Rezenter Februar ~ Die mittlere 500-hPa-Topographie ist im rezenten Februar gerade iiber den
Landgebieten steiler als im rezenten August. Die mittlere Stromung auf dem 500-hPa-Druck-
niveau verlduft in grofien Teilen des NO-Nordatlantiks in nordostliche Richtung, also mit
einer starkeren meridionalen Komponente als im August, iiber dem Europdischen Nordmeer
dagegen weitgehend rein zonal in 6stliche Richtung. In 10 m Hohe tiber der Meeresoberflache
verlduft die mittlere Stromung auf dem nordlichen Nordatlantik ebenfalls grofienteils meri-
dionaler als im August, in Richtung NO. Uber dem iiberwiegend mit Meereis bedeckten Teil
des Europdischen Nordmeers resultiert dagegen ein in Richtung S wehender mittlerer 10-m-
Wind. Die 2-m-Temperaturen iiber den Meeren sind etwa 10 °C kailter als im August. Die
Baffin-Bay und das westliche Europdische Nordmeer sind mit Meereis bedeckt. Im grofsten
Teil von Mitteleuropa liegen die 2-m-Temperaturen bei —5 bis 0 °C, in Zentral-Gronland teil-
weise unter —50 °C. Auf dem Nordatlantik nordlich von 40°N fallen im Mittel grofitenteils
80-200 mm, auf dem Europdischen Nordmeer 30-100 mm, in Zentral-Gronland 2-10 mm
und in Mitteleuropa grofstenteils 30-70 mm Niederschlag pro Monat (Abb. 4.7, S. 44). Die
Steigungsniederschldge sind intensiver als im August.
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4.1 Vergleichsdaten

Weitere rezente Daten fur Zentral-Gronland

Fiir das zentralgronldndische Summit werden eine rezente Jahresmitteltemperatur von —32 °C
(Cuffey und Clow, 1997) und eine rezente jahrliche wasserdquivalente Akkumulation von
15-25 cm (Ohmura et al., 1999 bzw. Cuffey und Clow, 1997) angegeben. Der Vergleich der
rekonstruierten mit diesen rezenten Werten ergibt fiir das LGM gegeniiber heute eine um
25 °C Kkiltere Jahresmitteltemperatur und eine auf 25-40 % des heutigen Werts verringerte
jahrliche Akkumulation (vgl. Tab. 4.1, S. 39).
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rezenter August rezenter Februar

M.06

Abb. 4.2: Reanalyse — mittlere geopotentielle Hohe tiber NN des 500-hPa-Druckniveaus (Dekameter); schmale
und breite Isolinien alle 100 bzw. 200 m; Gebiete mit Werten < 5400 m sind grau hinterlegt.

rezenter August rezenter Februar
180° 180°
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Abb. 4.3: Reanalyse — mittlere Windvektoren auf dem 500-hPa-Druckniveau (7 = 15ms™'); Gebiete mit Betragen
> 15ms ™' sind grau hinterlegt.
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Abbildungen: rezente Vergleichsdaten

rezenter August rezenter Februar

Abb. 4.4: Reanalyse — mittlerer Bodenluftdruck reduziert auf NN (hPa); schmale und breite Isolinien alle 5 bzw.
10 hPa; Gebiete mit Betrdgen < 1010 hPa sind grau hinterlegt.

rezenter August rezenter Februar
18

Abb. 4.5: Reanalyse — mittlere Windvektoren 10 m iiber der Oberfliche (,# = 5 ms™'); Gebiete mit Betrdgen >
5ms~" sind grau hinterlegt.
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rezenter August rezenter Februar

M.06

Abb. 4.6: Reanalyse — mittlere Temperatur 2 m tiber Grund (°C); schmale und breite Isolinien alle 10 bzw. 20 °C;
im Mittel frostfreie Gebiete sind grau hinterlegt.

rezenter August rezenter Februar

Abb. 4.7: Reanalyse — Niederschlag, monatliche Summen (mm); breite Isolinien bei 0,1, 1 und 10 mm sowie bei
Vielfachen von 50 mm; schmale Isolinien bei 0,5 und 5 mm sowie bei ungeraden Vielfachen von 25 mm; Gebiete
mit Werten > 50 mm sind grau hinterlegt.
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4.2 AMIP-Lauf

Verwendet wurde die von M. Esch am MPIfM durchgefiihrte letzte ECHAM 3-Modellierung
unter einer AMIP1-Randbedingung. Spatere ECHAM4-Modellierungen zu AMIP1-Randbe-
dingungen wurden hier nicht beriicksichtigt, um die Vergleichbarkeit mit den Paldomodellie-
rungen zu gewdhrleisten, da ein ECHAM 3-Lauf als Antrieb fiir die LGM-Modellierungen zur
Verfiigung stand, nicht aber ein ECHAM4-Lauf. Der verwendete AMIP-Modelllauf umfasst
25 modellierte Jahre, von denen 10 Jahre als Vorlauf dienten und die vorgegebenen zeitabhan-
gigen Randbedingungsfelder mit dem elften modellierten Jahr starten. Der Vorlauf wurde
mit einem aus den vorgegebenen Randbedingungsfeldern gemittelten Jahresgang angetrie-
ben. Nach den vorgegebenen 10 Jahren wurde die Modellierung mit analog konstruierten
Randbedingungsfeldern fiir die Jahre 1988-1992 weitergefiihrt.

August

Im AMIP-August ist der Arktische Ozean vollstandig mit Meereis bedeckt, die Baffin-Bay, das
Europdische Nordmeer, die Barentssee und die Bering-Strafle sind eisfrei. Die 20-°C-Isother-
me verlduft zwischen 40 und 45°N von Neufundland nach N-Spanien, die 10-°C-Isotherme
von Labrador nach N-Norwegen. Die Meereis-Oberflachentemperatur ist im AMIP-August
auf dem Arktischen Ozean tiberall warmer als —10 °C. Deren Gradient ist auf dem NO-Nord-
atlantik flacher als auf dem NW-Nordatlantik.

Februar

Im AMIP-Februar ist die Baffin-Bay, das westliche Drittel des Europédischen Nordmeers und
die NO-Hilfte der Barentssee von Meereis bedeckt. Die SST des nordlichen Nordatlantiks,
des Europdischen Nordmeers und der Barentssee ist etwa um 5 °C kalter, die des N-Pazifiks
um 5-10 °C kélter als im August. Die Meereis-Oberflaichentemperatur ist im AMIP-Februar
auf dem Arktischen Ozean tiberall warmer als —40 °C.

4.3 mPMIP-Lauf

Als Antrieb fiir die im Folgenden vorgestellten regionalen Modellexperimente wurde ein
bisher unveroffentlichtes Experiment mit dem AGCM ECHAM3/T42 verwendet, das von
U. Wyputta! durchgefiihrt worden war. Die Felder der Meeresoberflichentemperatur und
der Meereisbedeckung fiir dieses Experiment waren von A. Paul! eingerichtet worden. Das
ECHAMS3 wurde auch in anderen Arbeiten fiir Paldoklimamodellierungen verwendet (Lo-
renz et al., 1996, Lohmann und Lorenz, 2000).

Konstruktion der Randbedingung  Im nordlichen Nordatlantik war die LGM-August-SST von
Weinelt et al. (1996) nach Triangulation und Glédttung in die CLIMAP-SST fiir den LGM-

'U. Wyputta (ehem.) und A. Paul, Arbeitsgruppe fiir Paldozeanographie, Fachbereich Geowissenschaften, Uni-
versitdt Bremen
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mPMIP (LGM) AMIP (rezent)
180° 180°

Abb. 4.8: Orographie (m) des Globalexperimentes, aus dem jeweils die Antriebsdaten stammen; schmale und brei-
te Hohenlinien alle 500 bzw. 1000 m; die NN-Ho6henlinie ist schmal; Hohen unter NN sind dunkelgrau, zwischen
0 und 200 m tiber NN hellgrau hinterlegt; die grau-gestrichelte Kontur ist die Land /See-Grenze; Erhebungen der
See tiber und grofitenteils auch Senken des Landes unter NN sind bedingt durch die spektrale Darstellung der
Orographie.

August (CLIMAP, 1981) eingearbeitet worden (A. Paul, pers. Mitteilung). Diese Glattung ist
auch fiir mittlere SST-Werte unter —1,7 °C auf der Danemarkstrafle verantwortlich (Abb. 5.9,
S. 84). Diese haben nur lokale klimatologische Auswirkungen. Die August- und Februar-SST
dienten als Extremwerte, um gitterpunktweise mit Sinus-Interpolation den SST-Jahresgang
zu erzeugen (vgl. Rind und Peteet, 1985). Der saisonale Verlauf der SST ist in jedem Mo-
delljahr identisch, weshalb die interannuale Variabilitit der Modellergebnisse allein in der
Eigendynamik des Atmosphdrenmodells begriindet ist. Hierin besteht ein Unterschied zum
AMIP-Experiment, wo interannuale Variabilitdt in der Randbedingung existiert.

Orographie

Die spektrale Abschneidung im ECHAMS3 fiihrt zu charakteristischen Oszillationen, gerade
in der Nahe steiler Gradienten. So treten bei der globalen rezenten wie der LGM-Orographie
erhebliche rdumliche Oszillationen der Meeresoberfliche auf, welche die Atmosphérendy-
namik beeinflussen oder moglicherweise unmittelbar Steigungsniederschldge verursachen.
Die spektrale mPMIP-Orographie schief3t beispielsweise auf dem zentralgronldndischen Eis-
schild um ca. 150 m tiber die Vorlage von Peltier (1994) hinaus, wahrend sie etwa zwischen
dem gronldndischen und dem Laurentidischen Eisschild auf der glazialen Baffin-Bay um bis
zu 300 m unter den Meeresspiegel absinkt (Abb. 4.8). Wegen der begrenzten Auflosung kon-
nen zudem der islandische und der schottische Eisschild nur stark abgeflacht dargestellt wer-
den.
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Bei der Berticksichtigung der glazialen Meeresspiegelabsenkung um 120 m (Fairbanks,
1989; Hanebuth et al., 2000) und der Gletscherbedeckung von Schelfgebieten ergibt sich fiir
die mPMIP-Kiistenlinie ein seewirts verschobener Verlauf im Vergleich zur heutigen Kiisten-
linie. Nordlich von 40°N betrifft dies z. B. den Schelfbereich zwischen Frankreich und Irland,
die Nordsee, den Barents-, den Kara-, den Laptev-, den Ostsibirischen und den Bering-Schelf,
den Kanadischen Archipel, die Hudson-Bay und Neufundland (Abb. 4.8, vorherige S.: gestri-
chelte Kontur).

SST und Meereisbedeckung

August  Die SST- und Meereisbedeckungs-Randbedingung fiir den mPMIP-August ent-
sprach weitgehend der in Kap. 3.1 beschriebenen Weinelt/ CLIMAP-August-Rekonstruktion.
Das gesamte Europdische Nordmeer, die Irmingersee und der grofsite Teil der Labradorsee
wurden meereisfrei und mit SST-Werten oberhalb von —1,7 °C2 angesetzt (Abb. 4.17, S. 62).
Zwischen der Stidspitze Gronlands und Spitzbergen ist die Meereiskante in der mPMIP- und
der AMIP-Randbedingung weitgehend identisch positioniert. Dies gilt mit Ausnahme der
Déanemarkstrafle, wo die mPMIP-Randbedingung kilter, und der NO-Gronlandsee, wo sie
wérmer ist als in der AMIP-Randbedingung. Siidlich von etwa 50°N ist die mPMIP-August-
SST des nordlichen Nordatlantiks etwa 10 °C kilter als die entsprechenden AMIP-SST. Des-
halb verschwindet auf dem Nordatlantik nérdlich von etwa 50°N der horizontale SST-Gradi-
ent fast vollig. Im mPMIP-August ist die Meereis-Oberflachentemperatur auf dem Arktischen
Ozean grofitenteils warmer als —10 °C. Die Werte des SST-Temperaturgradienten auf dem
N-Pazifik sind etwas steiler als die auf dem Nordatlantik. Bei der arktischen Meereisbede-
ckung sind die grofiten Unterschiede zwischen dem mPMIP-August und dem AMIP-August
auf der Baffin-Bay (fast vollstandig vereist bzw. weitgehend offen) und auf dem Barentsschelf
(Barents-Eisschild bzw. offenes Wasser) festzustellen.

Eine Meereis-Briicke zwischen Gronland und Island stellt vermutlich im Wesentlichen
einen Sampling-Fehler des groben, zur T42-Auflosung dquivalenten Gitters dar.

Februar ~ Im mPMIP-Februar liegt die Meereiskante auf dem Nordatlantik zwischen 40 und
50°N und damit, im Gegensatz zum mPMIP-August, 2000-3000 km stidlich der entsprechen-
den AMIP-Meereiskante. So ergeben sich im mPMIP-Februar nordlich von etwa 40°N auf
dem Nordatlantik und dem Europédischen Nordmeer sehr viel steilere Gradienten der Ober-
flachentemperatur als im AMIP-Februar. Wenige 100 km siidlich der Meereiskante liegt die
Meereis-Oberflichentemperatur bei —20 °C, auf dem Europédischen Nordmeer und dem Ark-
tischen Ozean zwischen —40 und —50 °C. Der SST-Gradient auf dem N-Pazifik ist flacher als
auf dem Nordatlantik.

Sonderstellung des mPMIP-Februar ~ Die Unterschiede zwischen mPMIP-August, AMIP-Au-
gust und AMIP-Februar beim meridionalen SST-Gradienten auf dem nordlichen Nordatlan-

2Gefrierpunkt von Meerwasser 1t. DWD-Physik = —1,7 °C; vgl. Kap. 2.1
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tik und bei der SST auf dem Europédischen Nordmeer sind kleiner als jeweils der Unterschied
zum mPMIP-Februar (vgl. Abb. 4.17, S. 62). Im mPMIP-Februar und im regionalen LGM-FEB-
Experiment sind deshalb bei der Zirkulation und bei den bodennahen Klimabedingungen
starkere Unterschiede zu den rezenten Modellierungen zu erwarten als im mPMIP-August
und im LGM-AUG.

4.4 Rezente Antriebsdaten

Viele Aspekte der globalen Atmosphédrenzirkulation werden im AMIP-August und -Fe-
bruar mit beachtlicher Zuverladssigkeit modelliert, so etwa die Lage der Strahlstromgebiete
(Abb. 4.10, 4.11, S. 55 £.) und deren Verkniipfung mit erhohter 500-hPa-Geopotentialvariabili-
tat (Abb. 4.13, S. 58), aber auch viele Aspekte der bodennahen Klimabedingungen (Abb. 4.15—
4.18,S.60 ff.).

Monatliche Grundzirkulation

Die kalten Luftmassen in den hohen nordlichen Breiten bilden einen ausgepréagten mittleren
Trog auf dem 500-hPa-Druckniveau aus.

NN-Bodenluftdruck ~ Die O-waértige Verschiebung des mittleren Azorenhochs im AMIP-Fe-
bruar gegeniiber den ERA-Februardaten entspricht vergleichbaren Ergebnissen aus anderen
rezenten ECHAM 3-Modellierungen (Roeckner et al., 1992).

Monatliche Variabilitat der Zirkulation

500-hPa-Geopotential ~ Der Bereich im rezenten Februar lokal erhohter 500-hPa-Geopotenti-
alvariabilitat tiber N-Kanada und dem Nordatlantik (Abb. 4.13, S. 58) korrespondiert mit dem
Héaufungsbereich nordatlantischer winterlicher Sturm-Zugbahnen nach Lau (1988). Vermut-
lich stellt auch im AMIP-Februar die genannte lokale Erh6hung der 500-hPa-Geopotentialva-
riabilitdt eine intensive zyklonale synoptische Wirbelaktivitit dar. Allerdings konnen grofsere
Einfliisse durch kiirzer- oder lingerperiodische Variabilitit oder durch antizyklonale synop-
tische Wirbel nicht ausgeschlossen werden.

Klimatische Bedingungen am Boden

10-m-Wind  Auf den Eisschilden und insbesondere an deren Héngen wehen starke kata-
batische Winde mit einer ausgepragten Vorzugswindrichtung, die aus der hangabwdrts ge-
neigten Richtung um etwa 30-60° nach rechts abweichen (Abb. 4.15, S. 60; Abb. 4.16, S. 61).
Katabatische Winde finden sich dhnlich auch in anderen AGCM-Modellierungen (z. B. Hall
et al., 1996b).
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Oberflichentemperatur ~ Die mittlere Oberflachentemperatur betrdgt in Mitteleuropa im
AMIP-August 15-22 °C, im AMIP-Februar 0-7 °C. In diesem Bereich ist sie in beiden Mo-
naten grofienteils etwa 3 °C warmer als die 2-m-Temperatur der ERA-Vergleichsdaten. Es ist
bekannt, dass ECHAMS3 im sommerlichen Europa mehrere Grad Celsius zu hohe mittlere
Oberflachentemperaturen modelliert (Roeckner et al., 1992). Dass auch der Februar nach den
AMIP-Daten in Teilen Europas zu warm ist, konnte durch eine mittlere W-Windkomponente
verursacht werden, die hier im AMIP-Februar starker ausgepragt ist als in den ERA-Februar-
daten. Diese ist mit vermehrter Advektion milder Luftmassen vom Nordatlantik nach Europa
verkniipft.

Die AMIP-Oberflachentemperatur im Bereich des zentral-gronlandischen Summit liegt bei
etwa —20 °C im August und etwa —50 °C im Februar. Sie ist im August etwas kilter als die
2-m-Temperatur der ERA-Daten und stimmt im Februar recht gut mit dieser iiberein. Die-
ser modellierte Jahresgang der Oberflichentemperatur im Bereich von Summit ist vereinbar
mit der rezenten Jahresmitteltemperatur von —32 °C, die Cuffey und Clow (1997) fiir diese
Lokation angeben.

Erkennbare Unterschiede zwischen der AMIP-Oberflachentemperatur und der ERA-2-m-
Temperatur treten in den jeweiligen Februar-Daten auf der Labrador- und der Barentssee auf.
Hier ist die ERA-2-m-Temperatur niedriger als die AMIP-Oberflichentemperatur, was mog-
licherweise auf einen steilen oberflichennahen vertikalen Temperaturgradienten zuriickzu-
fithren ist, der regelméflig bei Kaltluftadvektion iiber einer vergleichsweise warmen Meeres-
oberfldche auftritt.

Niederschlag  In beiden dargestellten AMIP-Monaten stimmen die Bereiche von N-Ka-
nada tiber den N-Nordatlantik bis nach N-Europa, wo erhohte Niederschldge auftreten,
recht genau mit den Bereichen erhohter monatlicher 500-hPa-Geopotentialvariabilitat tiber-
ein (Abb. 4.18, S. 63; Abb. 4.13, S. 58). Dies stiitzt die Vermutung, dass hier vermehrt oder
intensivere zyklonale synoptische Wirbel auftreten, da diese haufig mit Frontensystemen und
Niederschlagsgebieten einher gehen.

Die ebenfalls in beiden Jahreszeiten auftretenden hohen Niederschlagssummen an der
S- und SO-Kiiste Gronlands und an der Kiiste Norwegens werden offensichtlich durch Stei-
gungsniederschldge hervorgerufen, die dort bei auflandigem Wind an den steilen Flanken
der kiistennahen Gebirge durch Hebung und adiabatische Abkiihlung feuchter Luftmassen
ausfallen. In den ERA-Daten fallen in kleinen Bereichen stidrkere Steigungsniederschldge als
beim AMIP-Experiment (Abb. 4.7, S. 44). Dies kann mit der etwa 2,5-fach detaillierteren ERA-
Orographie und den entsprechend steileren darstellbaren Geldndesteigungen zusammenhén-
gen. Auch konnen moglicherweise mit der hoheren horizontalen und vertikalen Auflosung
des ERA-Modells Niederschlagsprozesse realistischer modelliert werden.

In beiden untersuchten AMIP-Monaten erscheint iiber der Norwegensee ein Streifen mit
lokal erniedrigten Niederschldgen. Dieser erstreckt sich von den Farder bis zur westlichen
Barentssee. Hier zeigt die spektrale Orographie des AMIP-Laufs eine Rinne, weshalb dieser
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Aspekt der Niederschlagsverteilung vermutlich einen spektralen Artefakt darstellt.

Der Vergleich mit den ERA-Daten zeigt, dass in den AMIP-Daten der monatliche Nieder-
schlag in Gronland, auf dem Europdischen Nordmeer und auf dem Arktischen Ozean ten-
denziell iiberschétzt wird. Der im Bereich des zentral-gronldndischen Summit im AMIP- wie
im mPMIP-Lauf modellierte Niederschlag ist dagegen mit den jeweiligen Vergleichsdaten zur
jahrlichen Akkumulation vereinbar.

Die europdischen Niederschlige im AMIP-August fallen geringer aus als im ERA-
August. Zu dhnlichen Ergebnissen fiihrt ein Vergleich von sommerlichen Niederschldgen
aus ECHAM3-Modellierungen mit verschiedenen klimatologischen Niederschlagsdatensét-
zen (Roeckner et al., 1992).

4.5 Antriebsdaten zum Letzten Glazialen Maximum

Monatliche Grundzirkulation

Die grofien kalten und z. T. hohen glazialen Eisflichen fiihren im mPMIP-Experiment zur
intensiveren Ausbildung der Polarfront als in den gleichen Bereichen im AMIP-Experiment.
Insbesondere an den S-Héngen des Laurentidischen und des Fennoskandischen Eisschilds
geht damit im Vergleich zur rezenten Situation eine Intensivierung der glazialen subpolaren
Strahlstromsysteme und — wohl durch verstarkte Zyklogenese — der monatlichen Variabilitat
der Zirkulation einher. Dies ist bei der 500-hPa-Stromung insbesondere im Vergleich der Fe-
bruar-Abschnitte, in abgeschwéchter Form aber auch als Unterschied zwischen den August-
Abschnitten der beiden Experimente erkennbar.

500-hPa-Geopotential ~ Ein Zentrum des arktischen mittleren 500-hPa-Trogs tiber der Barents-
see ist im mPMIP-Februar so dominant, dass es das konkurrierende Zentrum tiiber dem
N-Laurentidischen und dem NW-gronldndischen Eisschild fast verschwinden ldsst. Dem-
gegeniiber existiert im mPMIP-August ein solches Barentssee-Zentrum, das aber schwécher
ausgepragt ist.

500-hPa-Wind  Die S-wartige Versetzung des nordatlantischen mittleren Strahlstrom-
bereichs im mPMIP-Februar gegeniiber dem AMIP-Februar folgt offensichtlich einer gleich-
gerichteten Versetzung der Meereiskante. Im mPMIP-Februar ist die Troposphére iiber der
Meereiskante stark baroklin geschichtet (vgl. Hall et al., 1996a). Die O-wirtige Erweiterung
des Strahlstrombereichs im mPMIP-August wie die Verlagerung von dessen Intensitdtsma-
ximum geht auf die Existenz des Barentssee-Zentrums des arktischen mittleren 500-hPa-Tro-
ges zuriick. Auch andere Autoren zeigen an 500-hPa-Windfeldern eine Intensivierung und
Erweiterung des Strahlstrombereichs im LGM-Sommer wie -Winter sowie eine Versetzung
des Strahlstrombereichs nach S und eine O-wiértigen Verschiebung des Bereichs maximaler
Strahlstromaktivitat im LGM-Winter (Dong und Valdes, 1998; Hall et al., 1996b).

Altere Modellierungen (Manabe und Broccoli, 1985a; 1985b; Kutzbach und Wright, 1985;
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Kutzbach und Guetter, 1986, COHMAP, 1988) zeigen iiber Nordamerika eine Aufspaltung
des Strahlstrombereichs am Laurentidischen Eisschild. Die 500-hPa-Windfelder der mPMIP-
Daten zeigen keine solche Aufspaltung. Auch andere AGCM-Experimente der letzten Jahre
zeigen keine starke Auspragung einer Laurentidischen Strahlstromaufspaltung (Felzer et al.,
1996; Hall et al., 1996b; Dong und Valdes, 1998). Mogliche Griinde fiir diese unterschiedli-
chen Ergebnisse konnten unterschiedliche Randbedingungen, z. B. bei den Eisschildhohen,
aber auch Weiterentwicklungen in den Modellen oder eine horizontal und vertikal hchere
Modellauflésung sein.

NN-Bodenluftdruck ~ Gerade im Februar ist der mittlere NN-Bodenluftdruck im Bereich von
Eisschild- und Meereisbedeckung hoher als das globale Flachenmittel, da diese die Tropo-
sphére abkiihlen.

Im mPMIP-August wird ein mittleres nordatlantisches Hochdruckgebiet angegeben, das
etwa 500 km im NO der mittleren Azorenhoch-Position im AMIP-August liegt. Eine dhnliche
NO-wirtige Verschiebung des Hochdruckeinflusses vom rezenten zum LGM-Sommer wird
auch bei anderen Modellierungen beobachtet (z. B. ECHAM3: Lorenz et al., 1996; andere Mo-
delle: Hall et al., 1996b; Dong und Valdes, 1998).

Klimatische Bedingungen am Boden

10-m-Wind  Ein steilerer Oberflichentemperaturgradient und die steilere mPMIP-Orogra-
phie fordert im mPMIP-August am O-Hang des gronlandischen Eisschilds stiarker die Ausbil-
dung katabatischer Winde als im AMIP-August. Im mPMIP-Februar ist der Temperaturgra-
dient in diesem Bereich kleiner als im AMIP-Februar, wo die katabatischen Winde bisweilen
durch zyklonale synoptische Wirbel auf dem nahen Européischen Nordmeer noch untersttitzt
werden. Auch an den Héngen des Laurentidischen, des Fennoskandischen und des Barents-
Eisschilds wehen im mPMIP-August wie im -Februar starke katabatische Winde.

Oberflichentemperatur ~ Im August ist die mPMIP-Oberflachentemperatur in Europa grofien-
teils etwa 10 °C kélter als im AMIP-August, dhnlich wie auf dem nahen Nordatlantik. In
grofien Teilen S-Sibiriens betrdgt die Temperaturdifferenz zwischen mPMIP- und AMIP-Au-
gust dagegen nur wenige Grad Celsius. Besonders in der Ndhe der europdischen mPMIP-
Frostgrenze sind die Gradienten der Oberflachentemperatur sehr viel steiler als im AMIP-
August. In den Bereichen glazialer Eisschilde liegt die mittlere Oberflachentemperatur im
August etwa 20 °C unter der des AMIP-Experiments (Abb. 4.17, S. 62).

Im mPMIP-Februar ist es in Europa sehr kalt. Grofe Teile Europas sind im Mittel 2040 °C
kélter als im AMIP-Februar (Abb. 4.17, S. 62). Auf dem Barents-Eisschild wird im mPMIP-
Februar im Monatsmittel —60 °C, auf dem Gronldndischen Eisschild —90 °C erreicht.

Die global modellierte Temperaturspanne von —46 bis —90 °C, welche die mPMIP-Da-
ten in Zentral-Grénland zwischen den Monatsmitteln von August und Februar angeben, ist
vereinbar mit der aus Eiskerndaten fiir das gronlandische Summit ermittelten Jahresmittel-
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temperatur von —57 °C (vgl. Kap. 4.1). Da das kéltere Ende der Temperaturspanne zweimal
weiter vom rekonstruierten Jahresmittel entfernt ist als das warmere Ende, setzt die Verein-
barkeit eine entsprechende Schiefe der Temperaturverteilung im Jahresgang voraus.

Weil hier die Modellorographie gegentiber der tatsdchlichen LGM-Orographie moglicher-
weise um etwa 1 km tiberhoht ist (vgl. Kap. 1.3), lasst sich mit einem vertikalen Temperatur-
gradienten von —6 bis —7 °C km~! abschitzen, dass auf dem tatsichlichen, niedrigeren Ni-
veau um etwa 6—7 °C mildere Temperaturen modelliert worden wéren. Nach dieser Abschit-
zung ist das kéltere Ende der Temperaturspanne nur noch um etwa das 0,6-fache weiter vom
rekonstruierten Jahresmittel entfernt als das warmere Ende, wodurch sich die anzunehmende
Schiefe der Temperaturverteilung im Jahresgang gegeniiber der urspriinglichen Temperatur-

spanne verringert.

Nach den beiden ECHAM 3-Experimenten herrschten im LGM siidlich der Eisschilde in
West- und Mitteleuropa im August 5-17 °C, im Februar 10-35 °C kéltere Oberflachentempe-
raturen als heute, wobei die geringere Abweichung jeweils fiir die Breite etwa der Pyrenden,
die grofiere Abweichung in der Nihe des Eisschildrands gilt. Die Februar-Differenz zwischen
den mPMIP- und AMIP-Temperaturen im Bereich der Pyrenden ist damit wenig kleiner als
der kleinste, mit den Rekonstruktionen von Peyron et al. (1998) vereinbare Wert.

Moglicherweise modelliert das Globalmodell die west- und mitteleuropdischen LGM-
Oberflachentemperaturen im Februar entsprechend den rezenten Temperaturen um etwa 5 °C
zu warm (vgl. Abb. 4.17, S. 62 und 4.6, S. 44). Unter Bertiicksichtigung eines solchen mogli-
chen Fehlers blieben von den Pyrenéden bis zum mitteleuropdischen Bereich des glazialen Fen-
noskandischen Eisschildrands Temperaturdifferenzen zwischen rezentem und LGM-Februar
von 5-30 °C. In S-Frankreich und N-Spanien wire eine Temperaturdifferenz von 5 °C zwi-
schen LGM und heutigem Februar nicht mit den Rekonstruktionen von Peyron et al. (1998)
vereinbar, wo Differenzen von mindestens 12 °C angegeben werden (vgl. Kap. 4.1). Weiter
nordlich sind die globalmodellierten Temperaturen bis hin zu den Rédndern des Schottischen
und des Fennoskandischen Eisschilds mit den proxy-gestiitzten Rekonstruktionen vereinbar.

Niederschlag ~ Die LGM-Vergleichsdaten geben in West- und Mitteleuropa weniger jahrli-
chen Niederschlag an als heute (vgl. Tab. 4.1, S. 39). Dies ldsst sich mit den mPMIP- und
AMIP-Daten der Monate August und Februar nicht nachvollziehen. Diese Diskrepanz zwi-
schen Rekonstruktionen und Modellierung steht moglicherweise im Zusammenhang mit den
zu geringen Niederschldgen im AMIP-August. Aufserdem erstreckt sich iiber West- und Mit-
teleuropa moglicherweise ein zu intensiver und zu weit siidlich verlaufender Haufungsbe-
reich von Sturm-Zugbahnen als Folge einer zu weit siidlich angesetzten Meereiskante auf
dem N-Nordatlantik. Dieser konnte tiberméfsig modellierte Nierschldge im mPMIP-Februar
bringen. Falls die Meereiskante auf dem Nordatlantik im Februar nicht in der hier angenom-
men Position lag, sondern einige 100 km weiter nordlich, dann wiére die Polarfront auf dem
N-Nordatlantik vermutlich schwécher und wiirde weiter nordlich verlaufen. Im diesem Be-
reich wére mit geringeren Niederschldgen zu rechnen, deren Schwerpunkt sich weiter nord-
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lich als im mPMIP-Februar befande.

Ein Streifen erhohter Niederschlagssummen auf dem N-Nordatlantik fallt etwa mit Ge-
bieten verstiarkter 500-hPa-Winde zusammen. Denn die Strahlstrome, die zu dem verstiarkten
500-hPa-Wind fiihren, entstehen an Luftmassengrenzen, die haufig auch von intensiven Fron-
tensystemen und Niederschlagsgebieten begleitet sind.

Im mPMIP-August fallt in N-Kanada weniger Niederschlag als im AMIP-August, da die
Grenzschicht auf dem Laurentidischen Eisschild im Vergleich zur rezenten, haufig eis- und
schneefreien Situation oft stabiler geschichtet ist. Dies schrankt die Moglichkeiten zur Bildung
konvektiver Niederschldge ein. Aufierdem ist die Oberflichentemperatur auf dem FEisschild
kélter als im rezenten N-kanadischen August, was einen reduzierten Wasserdampfeintrag
in die Atmosphére zur Folge hat. Ganz allgemein fiihren im arktischen LGM die hier abge-
schwichten Wasserdampfquellen zu geringeren Niederschldgen, etwa in Gronland oder auf
dem Européischen Nordmeer.

Da der Fennoskandische Eisschild eine Erhohung der Orographie an der Kiiste Norwe-
gens bildet, fallt hier im mPMIP-August mehr Steigungsniederschlag als im AMIP-August.
Wie in den AMIP-Daten, so tritt auch in den mPMIP-Niederschlagssummen vor der norwe-
gischen Kiiste eine Rinne mit erniedrigten Niederschldgen auf, die als spektraler Artefakt zu
deuten ist.
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mPMIP-August (LGM) mPMIP-Februar (LGM)

180° 180°

0.06
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Abbildungen: Antriebsdaten

mPMIP-August (LGM) mPMIP-Februar (LGM)

180° 180°

Abb. 4.10: Antrieb — Windvektoren auf dem 500-hPa-Druckniveau, Monatsmittel (# = 15 ms™!); Gebiete mit
Betrigen > 15 ms™! sind grau hinterlegt.

auf der vorhergehenden Seite:

Abb. 4.9: Antrieb — geopotentielle Hohe tiber NN des 500-hPa-Druckniveaus (Dekameter). Die oberen beiden Bild-
paare: Monatsmittel. Schmale und breite Isolinien alle 100 bzw. 200 m. Gebiete mit Werten < 5400 m sind grau
hinterlegt. Unterstes Bildpaar: Anomalie der Monatsmittel, LGM minus rezent. Schmale und breite Isohypsen alle
50 bzw. 100 m. Gebiete, wo die Anomalie signifikant grofser ist als das globale Flachenmittel (p > 0, 95), sind hell-
grau, wo sie signifikant kleiner ist, dunkelgrau hinterlegt. Die grau-gestrichelte Kontur ist die jeweilige Land/
See-Grenze.
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mPMIP-August (LGM) mPMIP-Februar (LGM)
180° 180°

0,06

0,06

Abb. 4.11: Antrieb — Windgeschwindigkeit auf dem 500-hPa-Druckniveau, monatliche Mediane (m s™1); schmale
und breite Isotachen alle 5 bzw. 10 ms™!; Gebiete mit Werten > 20 ms™! sind grau hinterlegt.

auf der ndchsten Seite:

Abb. 4.12: Antrieb — NN-Bodenluftdruck (hPa). Die oberen beiden Bildpaare: Monatsmittel. Schmale und breite
Isolinien alle 5 bzw. 10 hPa. Gebiete mit Werten < 1030 (mPMIP) bzw. 1010 hPa (AMIP) sind grau hinterlegt.
Im nordatlantisch-eurasischen Raum ist die NN-Bodenluftdruck-Anomalie (mPMIP minus AMIP) groftenteils
grofser als das globale Flichenmittel der Anomalie (+12 hPa). Entsprechend grofler als dieser Wert wurde die
Druckdifferenz zwischen den Randisobaren der bei mPMIP und AMIP jeweils grau schattierten Fldache gewahlt.
Unterstes Bildpaar: Anomalie der Monatsmittel, LGM minus rezent. Schmale und breite Isobaren alle 5 bzw. 10 hPa.
Gebiete, wo die Anomalie signifikant grofier ist als das globale Flachenmittel (p > 0, 95), sind hellgrau hinterlegt.
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Abbildungen: Antriebsdaten

mPMIP-Februar (LGM)

mPMIP-August (LGM)

180°

180°

AMIP-Februar (rezent)

AMIP-August (rezent)

180°

180°

mPMIP- minus AMIP-Februar

mPMIP- minus AMIP-August
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mPMIP-August (LGM) mPMIP-Februar (LGM)
180°

0,06

AMIP-August (rezent)
180°

M.06

Abb. 4.13: Antrieb — geopotentielle Hohe tiber NN des 500-hPa-Druckniveaus, monatliche Standardabweichun-
gen (Dekameter); schmale und breite Hohenlinien alle 20 bzw. 40 m; Gebiete mit Werten > 120 m sind grau
hinterlegt.
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Abbildungen: Antriebsdaten

mPMIP-August (LGM) mPMIP-Februar (LGM)

Abb. 4.14: Antrieb — NN-Bodenluftdruck, monatliche Standardabweichungen (hPa); schmale und breite Isolinien
alle 2,5 bzw. 5 hPa; Gebiete mit Werten > 10 hPa sind grau hinterlegt.
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mPMIP-August (LGM) mPMIP-Februar (LGM)

Abb. 4.15: Antrieb — Windvektoren 10 m iiber der Oberfliche, Monatsmittel (,# =5 ms™'); Gebiete mit Betragen
>5ms ™' sind grau hinterlegt; die gepunktete Kontur ist die —1,7-°C-Oberflichenisotherme.
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Abbildungen: Antriebsdaten

mPMIP-August (LGM) mPMIP-Februar (LGM)

Abb. 4.16: Antrieb — Windgeschwindigkeit 10 m tiber der Oberfldche, monatliche Mediane (m s™1); schmale und
breite Isotachen alle 1 bzw. 5 ms™"; Gebiete mit Werten > 7 ms™"' sind grau hinterlegt.
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mPMIP-Februar (LGM)
180°

mPMIP-August (LGM)
180°

AMIP-Februar (rezent)
180°

AMIP-August (rezent)
180°

mPMIP- minus AMIP-Februar

mPMIP- minus AMIP-August
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Abbildungen: Antriebsdaten

mPMIP-August (LGM) mPMIP-Februar (LGM)
180° 180°

180° 180°

Abb. 4.18: Antrieb — Niederschlag, monatliche Summen (mm); breite Isolinien bei 0,1, 1 und 10 mm sowie bei
Vielfachen von 50 mm; schmale Isolinien bei 0,5 und 5 mm sowie bei ungeraden Vielfachen von 25 mm; Gebiete
mit Werten > 50 mm sind grau hinterlegt.

auf der vorhergehenden Seite:

Abb. 4.17: Antrieb — Oberflachentemperatur (°C). Die oberen beiden Bildpaare: Monatsmittel. Schmale und breite
Isolinien alle 10 bzw. 20 °C. Die gepunktete Kontur ist die —1,7-°C-Isotherme und entspricht {iber See etwa dem
Meereisrand. Wéarmere Gebiete als —1,7 °C (z. B. im Mittel meereisfreie Seegebiete) sind grau hinterlegt. Unterstes
Bildpaar: Anomalie der Monatsmittel, LGM minus rezent. Schmale und breite Isohypsen alle 10 bzw. 20 °C. Ge-
biete mit signifikant negativer Anomalie (p > 0, 95) sind dunkelgrau hinterlegt, solche mit signifikant positiver
Anomalie hellgrau.
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5 Modellergebnisse

5.1 Gemeinsamkeiten der Experimente

Monatliche Grundzirkulation

Alle vier Regionalexperimente reproduzieren weitgehend die monatliche Grundzirkulation
der Antriebsdaten (Abb. 5.1-5.4, S.76 ff.; vgl. Abb. 4.9-4.12, S. 54 ff.). Auf den hohen Eisschil-
den wird bisweilen hoherer NN-Bodenluftdruck modelliert, als der Antrieb vorgibt. Model-
lierte Hochdruckkeile an O-Hadngen von Eisschilden sind in einigen Féllen geringftigig starker
ausgepragt als im Antrieb.

Im REZ-AUG treten auf dem Nordatlantik moderate Unterschiede bei den Horizontalgra-
dienten zwischen mittlerem modelliertem 500-hPa-Geopotential bzw. NN-Bodenluftdruck
und den entsprechenden ERA-Vergleichsfeldern auf (vgl. Kap. 5.2, ndchste S.). Ansonsten
ist die mittlere modellierte Grundzirkulation mit den ERA-Vergleichsdaten vereinbar (vgl.
Abb. 4.2-4.4,5.42 1.).

Monatliche Variabilitat der Zirkulation

Auch die monatliche Variabilitdt der Zirkulation {ibernehmen die Regionalmodellierungen
weitgehend vom Antrieb (Abb. 5.5, 5.6, S.80 f.; vgl. Abb. 4.13, 4.14, S. 58 £.). Korrespondie-
rend zum Hé&ufungsbereich der rezenten nordatlantischen winterlichen Sturm-Zugbahnen
nach Lau (1988) erstreckt sich in allen vier Experimenten ein Streifen lokal erhohter monat-
licher 500-hPa-Geopotentialvariabilitit zonal iiber den Nordatlantik. Die in diesen Streifen
erreichte maximale Variabilitat ist jeweils geringfiigig starker als im Antrieb. In den rezenten
Experimenten ist die maximale Variabilitit mehr als 1000 km norddstlich des bei Lau ange-
gebenen Maximums lokalisiert. Gegeniiber besonders intensiven Strahlstrombereichen sind
die Zentren lokal erhohter monatlicher Zirkulationsvariabilitét tiber dem Nordatlantik und
Europa im REZ-AUG, REZ-FEB und LGM-AUG um einige 100 km nach O-NO versetzt.

Klimatische Bedingungen am Boden

10-m-Wind  Bis auf begrenzte Bereiche mit geringen Abweichungen reproduziert der 10-m-
Wind der Regionalexperimente weitgehend die Vorgaben des Antriebs (Abb. 5.7, 5.8, S. 82
f.; vgl. Abb. 4.15, 4.16, S. 60 {.). Allerdings wehen die 10-m-Winde an den Héangen der Eis-
schilde in den Regionalmodellierungen stirker als in den jeweiligen Antriebsdaten und wer-
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den detailreicher dargestellt. Wegen der Ahnlichkeit von Modellierung und Antrieb entspre-
chen sich auch die jeweiligen Abweichungen zu den ERA-Vergleichsdaten weitgehend (vgl.
Abb. 4.5,S. 43).

An den S-Hangen der européischen Paldo-Eisschilde hat der vektoriell gemittelte 10-m-
Wind eine von W kommende Komponente, was nicht der fiir katabatische Winde zu erwar-
tenden Windrichtung entspricht.

Obverflichentemperatur ~ Die Oberflachentemperatur auf den Meeresflichen {ibernimmt das
REMO identisch aus dem Antrieb (bis auf die Barentssee: s. Kap. 5.2, 5.3; vgl. Kap. 3.2,
S. 29), so dass die mittleren Oberflichentemperaturen in Modellierung und Antrieb gleich
sind (Abb. 5.9, S. 84; vgl. Abb. 4.17,S. 62; s.a. Kap. 3.5, S. 35). In beiden Februar-Experimenten
werden auf den dargestellten Eisschilden vergleichbare Oberflichentemperaturen modelliert.
Die Regionalmodellierungen zeigen auf den europédischen Gebirgsziigen niedrigere Oberfla-
chentemperaturen als die jeweiligen Antriebsdaten.

Niederschlag  In einem Randstreifen modelliert REMO unabhiéngig von den Vorgaben des
Antriebs zu wenig Niederschlag (Abb. 5.10, S. 85; vgl. Abb. 4.18, S. 63, Abb. 4.7, S. 44). Dieser
Streifen ist an Einstromriandern besonders breit.

In Bereichen mit kalten Oberflachentemperaturen zeigen die hier vorzustellenden REMO-
Modellierungen mit teilweise unter 0,1 mm pro Monat zu wenig Niederschlag. Die Isolinie zu
1 mm monatlichem Niederschlag verlduft im LGM-FEB in der Nahe der —30-°C-Oberfldchen-
isotherme, in den anderen drei Experimenten in der Niahe der —10-°C-Oberflachenisotherme.

5.2 REZ-AUG-Experiment

Monatliche Grundzirkulation

Das Zentrum des arktischen mittleren 500-hPa-Trogs ist im REZ-AUG sowie in den entspre-
chenden Antriebsdaten gegeniiber den ERA-Vergleichsdaten zu stark ausgeprdgt und um
etwa 1000 km vom N-Pol weg tiber den Kanadischen Archipel verschoben (Abb. 5.1, S. 76;
vgl. Abb. 4.9, S. 54, Abb. 4.2, S. 42). Im Bereich der Azoren liegt das 500-hPa-Niveau in Ex-
periment und Antrieb dagegen hoher als in den ERA-Daten, weshalb auf dem Nordatlantik
bei 55-65°N der Gradient des 500-hPa-Geopotentials zu steil ist und der Wind in dieser Hohe
zu kraftig (Abb. 5.2, S. 77; vgl. Abb. 4.10, S. 55, und Abb. 4.3, S. 42). Wie im Antrieb, so reicht
auch im REZ-FEB das mittlere Azorenhoch verglichen mit den ERA-Daten zu weit an das
Islandtief heran (Abb. 5.4, S. 79; vgl. Abb. 4.12,S. 57, Abb. 4.4, S. 43). Daraus folgen im Mittel
zu steile Werte des Bodenluftdruckgradienten zwischen Azorenhoch und Islandtief und im
Mittel zu hoher Bodenluftdruck auf dem zentralen Nordatlantik bei 50-60°N.
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Monatliche Variabilitat der Zirkulation

Insbesondere das 500-hPa-Geopotential zeigt in Korrespondenz zum Haufungsbereich der
nordatlantischen winterlichen Sturm-Zugbahnen nach Lau (1988) ein Band erhéhter Varia-
bilitdt, das sich vom N-Nordatlantik stidlich bzw. stidostlich Gronlands tiber die Farter und
das Europédische Nordmeer bis nach Spitzbergen erstreckt (Abb. 5.5,5.6,S.80 f.; vgl. Abb. 4.13,
4.14, S.58 f.). Das 500-hPa-Geopotential zeigt die starkste monatliche Variabilitét stidostlich
von Gronland und stidwestlich von Island. Die lokale Erthchung der monatlichen NN-Boden-
luftdruckvariabilitit ist tiber dem N-Nordatlantik in beiden rezenten Experimenten weniger
ausgepragt als bei der 500-hPa-Geopotentialvariabilitdt, jedoch mit den jeweiligen Bereichen
maximaler Variabilitdt vergleichbar positioniert.

Klimatische Bedingungen am Boden

10-m-Wind  Die mittleren 10-m-Windvektoren der rezenten Regionalmodellierungen zei-
gen eine zyklonale Umstromung des Europdischen Nordmeers in der Nahe der Kiisten und
der Meereiskante (Abb. 5.7, S. 82). Diese Umstromung ist in den Antriebsdaten weniger
detailliert, aber in dhnlichem Umfang zu finden. Im ERA-August dagegen fehlt sie (vgl.
Abb. 4.15, S. 60, Abb. 4.5, S. 43). Auf der S-Gronland- und der Irmingersee wehen haufig
maéfig starke 10-m-Winde mit schwach ausprégter Vorzugswindrichtung (Abb. 5.8, S. 83; vgl.
Abb. 4.16, S. 61).

An den Héangen des Gronldndischen Eisschilds wird im REZ-AUG etwas starkerer 10-m-
Wind modelliert als im Antrieb angegeben. Die mittleren Windvektoren haben hier eine aus-
geprigte Vorzugswindrichtung und grofenteils eine Stirke von 3-5 ms™!. Sie sind aus der
hangabwairts zeigenden Richtung um etwa 30-60° nach rechts gedreht.

Oberflichentemperatur ~ Die mittlere Oberflachentemperatur betragt in Mitteleuropa im REZ-
AUG wie im Antrieb 15-22 °C und ist damit grofsenteils etwa 3 °C wérmer als die 2-m-Tem-
peratur der ERA-Vergleichsdaten (Abb. 5.9, S. 84; vgl. Abb. 4.17,S. 62, Abb. 4.6, S. 44). In den
erhohten Lagen insbesondere der Alpen und des Kaledonischen Gebirges, aber auch der Kar-
paten und der Sudeten, wird eine niedrigere Oberflachentemperatur modelliert, als der An-
trieb vorgibt. In der Kiistenndhe der im Vergleich zum Land kiihleren siidlichen Nord- und
Ostsee treten erhchte Werte des horizontalen Gradienten der Oberflachentemperatur auf.

Die mittlere Oberfldchentemperatur in Zentral-Gronland ist im REZ-AUG mit —13 °C im
kaltesten Punkt um etwa 4 °C milder als die 2-m-Temperatur im ERA-August. Im Antrieb ist
sie dagegen mit bis zu —21 °C etwa 4 °C kilter.

Mit Ausnahme der Barentssee (vgl. Kap. 3.2, S. 29, Kap. 5.1, S. 65) weicht die mittlere SST
im REZ-AUG nur unwesentlich vom Antrieb und auch von der mittleren Temperatur 2 m
tber Grund (2-m-Temperatur) der ERA-Daten ab.

Niederschlag ~ AufSerhalb der Einstromrdnder und nordlich des zu ausgedehnt modellierten
mittleren Azorenhochs ist der monatliche Niederschlag im REZ-AUG-Experiment auf dem
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nordlichen Nordatlantik mit 50-80 mm im Monat sowohl mit dem Antrieb als auch mit den
ERA-Vergleichsdaten gut vereinbar (Abb. 5.10, S. 85; vgl. Abb. 4.18, S. 63, Abb. 4.7, S. 44).

An den SW- und SO-Kiisten Gronlands werden starke mittlere Niederschldge bis 130 mm
pro Monat modelliert. Auf dem stidlichen Teil des gronldandischen Eisschilds werden 10-
25 mm, auf dem nordlichen Teil groflenteils unter 0,1 mm Niederschlag pro Monat modelliert.
Im Vergleich mit den ERA-Niederschldgen von 50-75 mm auf dem siidlichen und 7-25 mm
auf dem nordlichen Teil des Eisschilds fillt hier in den Modellierungen sehr viel weniger Nie-
derschlag. Die Antriebsdaten geben dagegen mit 75-130 mm pro Monat auf dem siidlichen
und 15-75 mm auf dem nordlichen Teil des Eisschilds mehr Niederschlag als die ERA-Daten
an.

Auf dem Europdischen Nordmeer fallen im REZ-AUG-Experiment zwischen 20 mm Nie-
derschlag auf der nordlichen Gronlandsee und 50 mm zwischen Island und Norwegen, was
gut mit den ERA-Vergleichsdaten vereinbar ist. Bis auf einen Streifen auf der Norwegensee
gibt der Antrieb auf dem Europédischen Nordmeer mit 50-100 mm pro Monat deutlich mehr
Niederschlag an als die ERA-Daten.

Auf dem Arktischen Ozean wird mit 3-15 mm weniger mittlerer monatlicher Nieder-
schlag modelliert als nach den ERA-Daten, die hier 15-30 mm im August angeben. Im Antrieb
fallt hier dagegen mit 30-50 mm mehr Niederschlag als nach den ERA-Daten.

Sowohl Experiment als auch Antrieb zeigen zu geringe Niederschldge in Mitteleuropa.
Dabei liegt das Experiment hier mit 1-5 mm monatlichem Niederschlag unter den 5-25 mm
des Antriebs. Die ERA-Vergleichsdaten geben in diesem Bereich 40-120 mm an. Der model-
lierte Niederschlag in Bereichen steiler Orographie ist i. d. R. stdrker als im Antrieb, erreicht
aber meist nicht die Starke wie in den ERA-Daten.

Barentssee

Der NN-Bodenluftdruck im Bereich der Barentssee ist im REZ-AUG wenig hoher als im An-
trieb. Die mittlere 10-m-Stromung ist hier im REZ-AUG nur geringfiigig anders als in den
Antriebsdaten. Bei den Niederschldgen in der Ndhe der Meereiskante treten keine auffélligen
Abweichungen vom Antrieb auf.

5.3 REZ-FEB-Experiment

Monatliche Variabilitat der Zirkulation

500-hPa-Geopotential ~ Entsprechend dem Héaufungsbereich der nordatlantischen Sturm-
Zugbahnen nach Lau (1988) zieht sich ein Band erhohter 500-hPa-Geopotentialvariabilitat
von Nordamerika in Richtung O {iiber den nordlichen Nordatlantik (Abb. 5.5, S. 80). Im
Gegensatz zum REZ-AUG, wo dieses Band von Island aus nach N iiber die Norwegensee
schwenkt, fithrt es im REZ-FEB ostwirts nach S-Skandinavien und bis ins Baltikum. Mit etwa
170 m erreichen die maximalen Standardabweichungen siidostlich von Gronland und siid-
westlich von Island etwa 40 % hohere Werte als im REZ-AUG-Experiment.
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NN-Bodenluftdruck ~ Beim NN-Bodenluftdruck sind die monatlichen Standardabweichun-
gen in den rezenten Februar-Modellierungen im zentralen Teil des Modellgebiets bis zu 15 %
hoher als beim Antrieb (Abb. 5.6, S. 81). Die maximalen mittleren Standardabweichungen im
REZ-FEB sind mit mehr als 16 hPa etwa 60 % hoher als im REZ-AUG.

Klimatische Bedingungen am Boden

10-m-Wind  Die zyklonale Umstréomung des Europdischen Nordmeers, insbesondere in
Kistenndhe und tiber Meereis, ist in den mittleren 10-m-Windvektoren des REZ-AUG-Ex-
perimentes stark ausgeprégt, starker als in den anderen Regionalexperimenten und detail-
lierter als in den Antriebsdaten (Abb. 5.7, S. 82; vgl. Abb. 4.15, S. 60). Im ERA-Februar ist eine
entsprechende Umstréomung nur schwach zu erkennen (vgl. Abb. 4.5, S. 43). Von Island bis
zum zentralen Europdischen Nordmeer wehen haufig kriftige 10-m-Winde aus wechselnden
Richtungen (Abb. 5.7, S. 82, Abb. 5.8, S. 83).

Der modellierte 10-m-Wind an den Hangen des gronldandischen Eisschilds ist mit grofien-
teils 5-10 m s~ stdrker als im August. Er lauft auf dem Meereis dstlich von Grénland weiter
bis zur Meereisgrenze.

Obverflichentemperatur ~ Die Oberflachentemperaturen in einigen europdischen Mittelgebir-
gen und in den Alpen werden wenige Grad Celsius kélter modelliert als nach den Antriebs-
daten. Die europédischen mittleren Oberflachentemperaturen sind im REZ-FEB wie im AMIP-
Februar etwa 5 °C warmer als die 2-m-Temperatur im ERA-Februar.

Im REZ-FEB-Experiment werden Oberflichentemperaturen in Zentral-Grénland im nord-
lichen Bereich bis hinab zu etwa —50 °C erreicht, was dem Antrieb und der 2-m-Temperatur
im ERA-Februar entspricht. Die Oberfldchentemperaturspanne zwischen rezentem August
und Februar ist in den Regionalexperimenten mit etwa 37 °C um etwa 6 °C grofSer als im An-
trieb. Im Bereich von Summit herrschen im REZ-AUG mittlere Oberflichentemperaturen von
etwa —12 °C, im REZ-FEB von etwa —47 °C. Dieser Oberflichentemperatur-Jahresgang ist
vereinbar mit der rezenten Jahresmitteltemperatur von —32 °C nach Cuffey und Clow (1997).

Niederschlag ~ Auf dem nordlichen Nordatlantik werden stidlich von etwa 55°N und mit
Ausnahme der Einstromrdnder 70-150 mm Niederschlag modelliert, was etwa dem Nieder-
schlag der Antriebsdaten entspricht (Abb. 5.10, S. 85; vgl. Abb. 4.18, S. 63), wahrend die ERA-
Daten mit 100-200 mm etwas hoher liegen (vgl. Abb. 4.7, S. 44). Auf der Irminger- und der La-
bradorsee fillt in der REMO-Modellierung mit 10-50 bzw. 0,1-30 mm weniger Niederschlag,
als die Antriebs- und die ERA-Daten angeben.

Auf Zentral-Gronland werden durchgehend weniger als 0,1 mm Niederschlag modelliert.
Die Antriebs- und die ERA-Daten sowie rezente Akkumulationsdaten (Cuffey und Clow,
1997) geben auch hier mehr Niederschlag an. Auf dem Europdischen Nordmeer fallen im
REZ-FEB 0,1-50 mm Niederschlag pro Monat. Die Antriebs- und die ERA-Niederschldge sind
wiederum starker. Auf dem Arktischen Ozean werden fast iiberall unter 0,1 mm Niederschlag
modelliert. Auch hier geben die Antriebs- und die ERA-Daten mehr Niederschlag an.
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In Mitteleuropa fillt im REZ-FEB mit etwa 20-60 mm weniger Niederschlag, als die An-
triebs- und die ERA-Daten angeben. Die Ubereinstimmung der Muster der Niederschlags-
verteilung in diesem Bereich mit den ERA-Daten ist bei der Regionalmodellierung besser
als beim Antrieb, wo SO-Europa trockener und NO-Europa feuchter sind als im ERA-Febru-
ar. Starke Niederschldge werden an den W-Kiisten Schottlands und Norwegens modelliert,
schwache an der S-Kiiste Islands.

Barentssee

Auf der Barentssee sind im REZ-FEB gegeniiber dem Antrieb die lokalen Maxima des mitt-
leren 10-m-Windes im gleichen Maf$ nach SW verschoben wie die jeweils vorgegebene Meer-
eiskante. Die 10 mm Niederschlagsisolinie direkt entlang der Meereiskante legt nahe, dass im
REZ-FEB-Experiment auf der Barentssee die verwendeten kalten SST-Werte die modellierten
Niederschldge verringern.

5.4 LGM-AUG-Experiment

Monatliche Grundzirkulation

500-hPa-Geopotential ~ Wie im mPMIP-August bildet der arktische mittlere 500-hPa-Trog im
LGM-AUG-Experiment neben dem Zentrum tiber dem NW-Laurentidischen und dem NW-
gronldndischen Eisschild ein schwaches Zentrum iiber dem Barents-Eisschild aus (Abb. 5.1,
S.76; vgl. Abb. 4.9, S. 54).

NN-Bodenluftdruck  Dem arktischen mittleren 500-hPa-Trog entspricht kein ausgeprégtes
Bodentief (Abb. 5.4, S. 79; vgl. Abb. 4.12, S. 57). Ein schwaches Bodentief iiber S-Gronland
ist eher als Teil eines zirkumpolaren Rings mit etwas niedrigeren Werten des NN-Bodenluft-
drucks anzusehen, das ein polares Bodenhoch umgibt. Analog zum rezenten Azorenhoch ist
im LGM-AUG ein kréftiges mittleres Bodenhochdruckgebiet auf dem Nordatlantik ausgebil-
det. Es liegt mit seinem Kern westlich der Biskaya und damit nérdlich der rezenten Position.
Auf dem nordlichen Laurentidischen und gronldndischen Eisschild werden jeweils tiefere,
auf dem Fennoskandischen Eisschild hohere Werte des NN-Bodenluftdrucks als im Antrieb
modelliert.

Monatliche Variabilitat der Zirkulation

500-hPa-Geopotential ~ Wie beim Antrieb verldauft im Haufungsbereich der nordatlantischen
Sturm-Zugbahnen ein Band erhthter monatlicher Standardabweichungen des 500-hPa-Geo-
potentials von Neufundland {iber die Irmingersee zum S-Hang des Fennoskandischen Eis-
schilds (Abb. 5.5, S. 80; vgl. Abb. 4.13, S. 58). Das REMO verstarkt die monatliche Standard-
abweichung des 500-hPa-Geopotentials von S-Island bis zum siidlichen Fennoskandischen
Eisschild gegeniiber dem Antrieb um etwa 20 m.
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NN-Bodenluftdruck ~ Die monatliche Standardabweichung des NN-Bodenluftdrucks zeigt
lokale Maxima auf den hohen Eisschilden (Abb. 5.6, S. 81). Die Variabilitdt des Antriebs wird
recht genau reproduziert.

Klimatische Bedingungen am Boden

10-m-Wind ~ Auf ihrer Bahn von Neufundland zu den Farder schwenkt die Stromung in
diesem Bereich wie im mPMIP-August aus einer nach NNO in eine nach ONO zeigende
Richtung (Abb. 5.7, S. 82; vgl. Abb. 4.15, S. 60). Sowohl die Betrdge der mittleren 10-m-Wind-
vektoren als auch die Mediane der 10-m-Windgeschwindigkeiten sind hier kleiner als in den
rezenten August-Experimenten (Abb. 5.8, S. 83; vgl. Abb. 4.16, S. 61). Auf dem Européischen
Nordmeer weht der 10-m-Wind meist stirker als mit 5 ms~! aus wechselnden Richtungen.

Der 10-m-Wind an den Héngen des gronldndischen Eisschilds ist im LGM-AUG-Experi-
ment z. T. stirker als im REZ-AUG-Experiment und erreicht mittlere Betrige bis zu 6 ms~.
Im Antrieb sind hier auch lokal verstdrkte mittlere Winde vorhanden, jedoch schwécher und
in weniger detaillierter Darstellung. An den Hangen des Barents- und des Fennoskandischen
Eisschilds treten stirkere mittlere 10-m-Winde mit Betrdgen bis zu 5 ms~! auf. Auf dem siid-

lichen Fennoskandischen Eisschild wehen diese Winde aus westlichen Richtungen.

Oberflichentemperatur ~ In einem groflen Teil Mittel- und Westeuropas sind die mittleren
Oberflichentemperaturen im LGM-AUG-Experiment etwa 10 °C kélter als im REZ-AUG-Ex-
periment. Dieser Wert ist vereinbar mit der aus terrestrischen Proxys fiir diese Region ermit-
telten Oberflaichentemperaturanomalie (LGM minus rezent) von —5 bis —20 °C (vgl. Kap. 4.1,
S. 37, insbes. Tab. 4.1, S. 39). Allerdings ist es in England mit leichtem Frost etwa 10 °C kal-
ter als nach den Rekonstruktionen von Atkinson et al. (1987: Lokationen bei Cambridge und
E. Yorks; vgl. Tab. 4.1, S. 39).

Quer durch Europa zieht sich vom S-Hang des schottischen und des Fennoskandischen
Eisschilds bis zum heutigen Armelkanal bzw. fast bis zu den Alpen ein bis zu 1000 km breiter
Streifen mit einer Temperatur zwischen —1,7 und 0 °C und mit entsprechend flachem hori-
zontalen Temperaturgradienten. Der Streifen mit Oberflaichentemperaturen in diesem Inter-
vall ist im mPMIP-August aufierhalb der heutigen Britischen Inseln nicht breiter als 300 km.
Die mittlere Oberflachentemperatur steigt nach S mit zunehmendem Abstand von der Frost-
grenze schnell an und erreicht grofitenteils schon in 100-300 km Abstand Werte von 10 °C.

Die mittleren Oberflachentemperaturen in Zentral-Gronland sind im LGM-AUG mit bis
zu —28 °C um 15 °C kélter als im REZ-AUG und um 18 °C milder als in den Antriebsdaten. Die
Temperaturdifferenz zwischen AMIP- und mPMIP-August ist etwa 7 °C grofser als zwischen
dem REZ-AUG und dem LGM-AUG.

Auf dem Fennoskandischen und dem Barents-Eisschild werden im LGM-AUG mit bis zu

—12 °C bzw. —17 °C etwa 6-7 °C mildere Oberflachentemperaturen als im Antrieb modelliert.

Niederschlag ~ Ein Gebiet auf dem NW-Nordatlantik mit im LGM-AUG erhohten monatli-
chen Niederschlagssummen hat eine geringere Ausdehnung sowohl nach S wie nach NO als
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ein entsprechendes Gebiet im REZ-AUG (Abb. 5.10, S. 85; vgl. Abb. 4.18, S. 63). Das REMO
modelliert hier mit 50-60 mm etwa 10 mm weniger Niederschlag als im REZ-AUG-Experi-
ment. Auch die Antriebsdaten geben hier im mPMIP- und im AMIP-August dhnliche Dif-
ferenzen in den monatlichen Niederschldgen an, jedoch in beiden Monaten 20-30 mm mehr
Niederschlag als im jeweiligen Regionalexperiment. An der W-Kiiste Schottlands und der
SW-Kiiste Islands werden starke Niederschlage modelliert, nicht aber an der Kiiste Norwe-
gens und der S- und SO-Kiiste Gronlands.

Mit weniger als 0,1 mm monatlich in fast ganz Gronland und 0,1-1 mm auf dem Arkti-
schen Ozean wird in diesem Bereich kein nennenswerter Niederschlag modelliert. Die An-
triebsdaten geben an den SW- und SO-Kiisten Gronlands bis zu 100 mm Niederschlag mo-
natlich an, in Zentralgronland 1-50 mm und auf dem Arktischen Ozean 10-30 mm.

Die Niederschldge im LGM-AUG-Experiment betragen zwischen 1 mm im nérdlichen
und 25 mm im stidlichen Teil des Europdischen Nordmeers. Der Antrieb gibt hier 30-80 mm
an.

In Mittel- und W-Europa modelliert das REMO groflenteils Niederschldge von 5-10 mm
im Monat. Dem stehen in diesem Bereich 5-50 mm monatlicher Niederschlag in den Antriebs-
daten gegeniiber. An der W-Kiiste der heutigen Britischen Inseln werden bis zu 150 mm mo-
delliert, wo laut Antrieb bis zu 80 mm fallen. Auf dem zentralen Fennoskandischen Eisschild
ergibt die Regionalmodellierung 0,1-1 mm und auf dem Barents-Eisschild unter 0,1 mm Nie-
derschlag, wahrend die Antriebsdaten hier 20-50 mm bzw. 15-30 mm Niederschlag im Monat
angeben.

5.5 LGM-FEB-Experiment

Monatliche Grundzirkulation

500-hPa-Geopotential ~ Im LGM-FEB-Experiment dominiert wie im mPMIP-Februar das Zen-
trum des arktischen mittleren 500-hPa-Troges {iber dem Barents-Eisschild (Abb. 5.1, S. 76; vgl.
Abb. 4.9, S. 54). Statt eines 500-hPa-Trogzentrums iiber NW-Gronland und N-Kanada ist ei-
ne Rinne ausgebildet, die vom Barents-Eisschild in Richtung zum Laurentidischen Eisschild
fiihrt. Die mittlere absolute 500-hPa-Topographie ist tiber dem nordlichen Nordatlantik und
Europa wesentlich steiler als in den anderen Experimenten.

500-hPa-Wind ~ Den Vorgaben des Antriebs entsprechen der weitgehend meridionale, nach S
gerichtete Verlauf der mittleren 500-hPa-Stromung iiber der Gronlandsee und deren weitge-
hend zonaler, nach O gerichtete Verlauf iiber dem siidlichen Europaischen Nordmeer. Uber
dem nordlichen Nordatlantik und Europa verlduft der mittlere 500-hPa-Wind weitestgehend
zonal (Abb. 5.2, S. 77; vgl. Abb. 4.10, S. 55). Entsprechend der steileren 500-hPa-Topographie
ist hier auch der mittlere monatliche Median des 500-hPa-Windes im Maximum fast doppelt
so stark wie in den anderen Experimenten (Abb. 5.3, S. 78; vgl. Abb. 4.11, S. 56). Auf dem
Européischen Nordmeer hat der mittlere 500-hPa-Wind grofsenteils eine nach S ausgerichtete
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Komponente. Auch diese Punkte entsprechen den Vorgaben des Antriebs.

NN-Bodenluftdruck  Im LGM-FEB entspricht der NN-Bodenluftdruck etwa den Vorgaben
des Antriebs. Beim Luftdruck zeigen sich allerdings mehr Unterschiede zwischen Regional-
modellierung und Antrieb als bei den anderen Groflen, die die monatliche Grundzirkulation
beschreiben. Ein NW-eurasisches mittleres Bodentiefdruckgebiet wird im LGM-FEB gegen-
iber dem mPMIP-Februar nach NW ausgeweitet und dessen N-nordatlantischer Ausldufer
nach W ausgedehnt (Abb. 5.4, S. 79; vgl. Abb. 4.12, S. 57). In Mitteleuropa ist dieses mitt-
lere Tiefdruckgebiet im LGM-FEB schwécher ausgepragt als im mPMIP-Februar. Auf den
Eisschilden wird im LGM-FEB der mittlere NN-Bodenluftdruck hoher modelliert als nach
den Antriebsdaten, auf den NW-eurasischen Eisschilden allerdings nur geringfiigig. Im Os-
ten Islands ist im LGM-FEB ein Hochdruckkeil ausgebildet, der keine Entsprechung in den
mPMIP-Daten hat.

Monatliche Variabilitat der Zirkulation

500-hPa-Geopotential ~ Ein Streifen mit erhohter Standardabweichung des 500-hPa-Geopo-
tentials liegt im LGM-FEB-Experiment wie im mPMIP-Februar iiber dem noérdlichen Nord-
atlantik 700-1000 km stidlicher als ein entsprechender Streifen im REZ-FEB-Experiment und
verlduft im Gegensatz zu den anderen Experimenten tiber der Meereiskante (Abb. 5.5 auf der
ndchsten Seite; vgl. Abb. 4.13, S. 58). Das Maximum der Variabilitdt wird nicht wie in den
anderen drei Experimenten iiber dem nordlichen Nordatlantik erreicht, sondern tiber Eura-
sien. Das REMO reproduziert im LGM-FEB-Experiment bei den Standardabweichungen des
500-hPa-Geopotentials den Antrieb sehr genau.

NN-Bodenluftdruck ~ Wahrend in den anderen drei Experimenten auf dem Nordatlantik ein
lokales Maximum der Standardabweichung des NN-Bodenluftdrucks auf der Breite Islands
liegt, ist im LGM-FEB ein solches Maximum 1000 km weiter siidlich zu finden, westlich des
schottischen Eisschilds (Abb. 5.6, S. 81; vgl. Abb. 4.14, S. 59). Im LGM-FEB-Experiment und
im mPMIP-Februar erstreckt sich der Bereich erhohter Varianzen des NN-Bodenluftdrucks
von O-Europa und dem Fennoskandischen Eisschild fast bis nach Neufundland.

Klimatische Bedingungen am Boden

10-m-Wind  Direkt stidlich der Meereisgrenze wehen auf dem nordlichen Nordatlantik star-
ke mittlere 10-m-Winde in Richtung ONO (Abb. 5.7, S. 82; vgl. Abb. 4.15, S. 60). Nordlich der
Meereisgrenze wehen die 10-m-Winde mit schwach ausgepragter Vorzugswindrichtung, also
aus wechselnden Richtungen. Nach N hin werden die Mediane der 10-m-Windgeschwindig-
keiten mit zunehmendem Abstand von der Meereisgrenze allméahlich schwécher (Abb. 5.8,
S.83; vgl. Abb. 4.16, S. 61). Auf dem westlichen Europédischen Nordmeer und dem NW-Nord-
atlantik weht ein leichter mittlerer 10-m-Wind nach S.

Stidlich des Fennoskandischen- und des schottischen Eisschilds wird Mittel- und Osteu-
ropa im Mittel von einem leichten mittleren Wind aus SW-WSW {iberstromt (Abb. 5.7, S. 82).
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In diesem Bereich entsprechen die ausgewerteten Mittelwert- bzw. Median-Felder des 10-m-
Windes bei der Regionalmodellierung denen des Antriebs (Abb.5.7,5.8,5.82 f.; vgl. Abb. 4.15,
4.16,S.60 f.).

An den Héangen aller Eisschilde treten kriftige 10-m-Winde auf. Dabei werden in N-Gron-
land mittlere Windvektoren mit Betrdgen bis zu etwa 20 m s~ erreicht (Abb. 5.7, S. 82). Die
10-m-Winde an den S-Héngen des schottischen und des Fennoskandischen Eisschilds wehen
aus starker wechselnden Richtungen als an anderen Eisschildhdngen (Abb. 5.7, 5.8, S. 60 f.).
Im Antrieb sind die 10-m-Winde an den Hangen der Eisschilde mit Bezug auf den Windge-
schwindigkeitsmedian grofsenteils schwacher als im Regionalexperiment.

Oberflichentemperatur ~ Im LGM-FEB-Experiment liegt die europdische Frostgrenze der
Oberflachentemperaturen siidlich des Modellgebietes (Abb. 5.9, S. 84). Wie im mPMIP-Febru-
ar ist ein grofler Teil Europas im Mittel kélter als —50 °C (vgl. Abb. 4.17, S. 62). Modellierung
und Antrieb geben in W-Eurasien grofitenteils vergleichbare Oberflachentemperaturen an.
Nur auf den NW-eurasischen Eisschilden ist es im LGM-FEB 5-7 °C kilter als im mPMIP-
Februar.

Der grofste Teil des nicht von Eisschilden bedeckten Europas ist im LGM-FEB 10-30 °C
kélter als im REZ-FEB, in siidlichen Gebieten der Britischen Inseln auch bis zu 40 °C. In ei-
nem etwa 300 km breiten Streifen, der von der Bretagne in Richtung ONO das nordliche West-
und Mitteleuropa durchzieht, ist die Modellierung mit —20 bis —30 °C Anomalie (LGM mi-
nus rezent) vereinbar mit den in Kap. 4.1 aufgefiihrten Rekonstruktionen nach terrestrischen
Proxys (vgl. Tab. 4.1, S. 39). Der modellierte mittlere meridionale Temperaturgradient ist in
West- und Mitteleuropa zu steil, als dass es mit den proxy-gestiitzten Rekonstruktionen ver-
einbar wire. Das LGM-FEB-Experiment zeigt in S-Frankreich mittlere Oberflichentempera-
turen, die mit der Vereinigung der bei Peyron et al. (1998) fiir Lokationen in S-Frankreich und
N-Spanien vorgestellten Konfidenzintervalle der mittleren Oberflaichentemperatur im kaltes-
ten LGM-Monat vereinbar sind. Auf den Britischen Inseln siidlich des schottischen Eisschilds
herrschten jedoch nach Atkinson et al. (1987) hochstens etwa 25 °C kiltere Februar-Ober-
flachentemperaturen als heute und damit mildere Bedingungen als nach dem vorgestellten
Regionalexperiment (—30 bis —40 °C Temperaturanomalie, LGM minus rezent).

In Zentral-Gronland ist die mittlere Oberflichentemperatur mit —86 °C etwa gleich kalt
wie im Antrieb. Die Oberflachentemperaturspanne zwischen LGM-August und -Februar ist
wegen des entsprechend warmeren LGM-AUG mit 58 °C um 14 °C grofier als im Antrieb (vor
allem wegen der im LGM-AUG milderen Temperaturen als im Antrieb) und um 21 °C grofier
als zwischen REZ-AUG und REZ-FEB. Im Bereich von Summit betrdgt die mittlere Oberfla-
chentemperatur im LGM-AUG etwa —26 °C, im LGM-FEB etwa —80 °C. Das von LGM-FEB
und LGM-AUG in Summit aufgespannte Oberflaichentemperaturintervall von —86 bis —28 °C
ist mit der auf Grund von Eiskerndaten rekonstruierten Temperatur von —57 °C vereinbar
(vgl. Kap. 4.1, S. 37).
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Niederschlag ~ Stidlich an die Meereiskante grenzt ein Gebiet mit kraftigen Niederschlags-
summen an, wo bis zu 125 mm monatlicher Niederschlag modelliert werden. Die 10-mm-
Isolinie verldauft auf dem nordlichen Nordatlantik von Neufundland zum heutigen Irland
und weiter in Richtung Alpen. Die 0,1 mm Isolinie verldauft 500-1000 km weiter im N. Nord-
licher werden keine nennenswerten Niederschldge modelliert. Die Niederschldge im Antrieb
sind hier tiberall mindestens um den Faktor 10 hoher.

In Zentral-Gronland im Bereich von Summit wird im LGM-AUG wie im LGM-FEB mit
weniger als 0,1 mm monatlich kein nennenswerter Niederschlag modelliert. Eiskerndaten
geben hier eine jahrliche Akkumulation von 4,8-7,7 cm an (vgl. Kap. 4.1, S. 37).

REMO modelliert in Mitteleuropa grofienteils 1-25 mm monatlichen Niederschlag, wih-
rend der Antrieb 50-160 mm angibt. Im LGM-FEB-Experiment fallt auf keinem Eisschild nen-
nenswerter Niederschlag, der Antrieb gibt 2-20 mm an. Fiir den Bereich S-Frankreich /N-Spa-
nien geben die Regionalmodellierungen geringere Niederschldge an als die entsprechenden
Vergleichsdaten.
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LGM-FEB

LGM-AUG minus REZ-AUG LGM-FEB minus REZ-FEB
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Abbildungen: Ergebnisse
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Abb. 5.2: Ergebnis — Windvektoren auf dem 500-hPa-Druckniveau, Monatsmittel (/ = 15 m s™!); Gebiete mit
Betragen > 15 ms™! sind grau hinterlegt.

auf der vorhergehenden Seite:

Abb. 5.1: Ergebnis — geopotentielle Hohe tiber NN des 500-hPa-Druckniveaus (Dekameter). Die oberen beiden
Bildpaare: Monatsmittel. Schmale und breite Isohypsen alle 100 bzw. 200 m. Gebiete mit Werten < 5400 m sind
grau hinterlegt. Unterstes Bildpaar: Anomalie der Monatsmittel, LGM minus rezent. Schmale und breite Isohypsen
alle 25 bzw. 50 m. Gebiete, wo die Anomalie signifikant grofier ist als das globale Flachenmittel (p > 0, 95), sind

hellgrau, wo sie signifikant kleiner ist, dunkelgrau hinterlegt. Die grau-gestrichelte Kontur ist die jeweilige Land /
See-Grenze.
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LGM-AUG

Abb. 5.3: Ergebnis — Windgeschwindigkeit auf dem 500-hPa-Druckniveau, monatliche Mediane (m s 1); schmale
und breite Isotachen alle 5 bzw. 10 ms~!; Gebiete mit Werten > 20 ms™~' sind grau hinterlegt.

auf der ndchsten Seite:

Abb. 5.4: Ergebnis — Bodenluftdruck reduziert auf NN (hPa). Die oberen beiden Bildpaare: Monatsmittel. Schmale
und breite Isolinien alle 2,5 bzw. 5 hPa. Gebiete mit Werten < 1030 (LGM) bzw. 1010 hPa (REZ) sind grau hin-
terlegt. Im nordatlantisch-eurasischen Raum ist in den Antriebsdaten die NN-Bodenluftdruck-Anomalie (mPMIP
minus AMIP) grofitenteils grofier als das globale Flachenmittel der Anomalie (+12 hPa; vgl. Abb. 4.12). Entspre-
chend grofser als dieser Wert wurde die Druckdifferenz zwischen den Randisobaren der jeweils grau schattierten
Flache fiir LGM und REZ gewdéhlt. Unterstes Bildpaar: Anomalie der Monatsmittel, LGM minus rezent. Schmale
und breite Isobaren alle 2,5 bzw. 5 hPa. Im gesamten Modellgebiet ist die Anomalie signifikant grofer als das
globale Flachenmittel (p > 0, 95).
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LGM-AUG

79



5 Modellergebnisse

LGM-AUG

Abb. 5.5: Ergebnis — geopotentielle Hohe tiber NN des 500-hPa-Druckniveaus, monatliche Standardabweichun-
gen (Dekameter); schmale und breite Isolinien alle 10 bzw. 20 m; Gebiete mit Werten > 120 m sind grau hinterlegt.
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LGM-AUG LGM-FEB

Abb. 5.6: Ergebnis — NN-Bodenluftdruck, monatliche Standardabweichungen (hPa); schmale und breite Isolinien
alle 1 bzw. 2 hPa; Gebiete mit Werten > 10 hPa sind grau hinterlegt.
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Abb. 5.7: Ergebnis — Windvektoren 10 m tiber der Oberflidche, Monatsmittel (,# =5m s 1); Gebiete mit Betrdgen
>5ms~ ! sind grau hinterlegt; die gepunktete Kontur ist die —1,7-°C-Oberfldchenisotherme.
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Abbildungen: Ergebnisse

LGM-AUG

Abb. 5.8: Ergebnis — Windgeschwindigkeit 10 m iiber der Oberfliche, monatliche Mediane (ms™!); schmale und
breite Isotachen alle 1 bzw. 5 ms™'; Gebiete mit Werten > 7 ms ™' sind grau hinterlegt.
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Abbildungen: Ergebnisse

LGM-AUG

LGM-FEB

Abb. 5.10: Ergebnis — Niederschlag, monatliche Summen (mm); breite Isolinien bei 0,1, 1 und 10 mm sowie bei
Vielfachen von 50 mm; schmale Isolinien bei 0,5 und 5 mm sowie bei ungeraden Vielfachen von 25 mm; Gebiete
mit Werten > 50 mm sind grau hinterlegt.

auf der vorhergehenden Seite:

Abb. 5.9: Ergebnis — Oberflachentemperatur (°C). Die oberen beiden Bildpaare: Monatsmittel. Schmale und breite
Isolinien alle 5 bzw. 10 °C. Die gepunktete Kontur ist die —1,7-°C-Isotherme und entspricht iiber See etwa dem
Meereisrand. Wéarmere Gebiete als —1,7 °C (z. B. im Mittel meereisfreie Seegebiete) sind grau hinterlegt. Unterstes
Bildpaar: Anomalie der Monatsmittel, LGM minus rezent. Schmale und breite Isohypsen alle 5 bzw. 10 °C. Gebiete
mit signifikant negativer Anomalie (p > 0,95) sind dunkelgrau hinterlegt, solche mit signifikant positiver An-
omalie hellgrau. Positive AUG-Werte auf der Gronlandsee sind signifikant, weil die interannuale Variabilitét der
SST in beiden Experimenten entsprechend gering ist.
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6 Diskussion

6.1 Gemeinsamkeiten der Regionalxperimente

Monatliche Grundzirkulation

Die weitgehende Reproduktion der monatlichen Grundzirkulation des jeweiligen Antriebs
durch die Regionalexperimente bedeutet eine erfolgreiche regionale Modellierung dieses the-
matischen Aspekts (Jacob et al., 2001; vgl. Kap. 3.5).

Hochdruckkeile, die in Regionalexperimenten wie im Antrieb in einigen Fillen an den
O- und SO-Seiten von Eisschilden auftreten, stammen vermutlich von Luftmassen, die in der
unteren und mittleren Troposphére tiber dem jeweiligen Eisschild stark abgekiihlt werden.
Diese kalten Luftmassen werden mit der Grundstromung tiber den Eisschildrand hinweg
nach O transportiert, verdrangen dort warmere Luft und erhohen wegen ihrer hoheren Dichte
lokal den Bodenluftdruck. Der im LGM-FEB erkennbare Keil ostlich von Island fehlt in den
Antriebsdaten, da die Auflosung des Globalmodells zu dessen Darstellung nicht ausreicht.

Monatliche Variabilitat der Zirkulation

Die geringfiigigen bis moderaten Abweichungen der regional modellierten monatlichen Va-
riabilitidt der Zirkulation von den Vorgaben der Antriebsdaten kennzeichnen einen weite-
ren in den vorgestellten Experimenten erfolgreich modellierten thematischen Aspekt (vgl.
Kap. 3.5). In N-nordatlantischen Gebieten, wo Regionalmodellierung wie Antrieb jeweils lo-
kal erhohte 500-hPa-Geopotentialvariabilitdt angeben, zeigt die in den August-Experimenten
im Vergleich zum Antrieb etwas stdrkere lokale Erhohung dieser Variabilitédt, dass die Ab-
messung des verwendeten Modellgebiets fiir das REMO ausreicht, modelleigene Variabili-
tat zu entwickeln. Da die monatliche Zirkulationsvariabilitdt in den Regionalmodellierungen
nicht geringer ist als in den Antriebsdaten, ist trotz der grofien, zwolfstiindigen Zeitspanne
zwischen aufeinanderfolgenden Randbedingungszeitschritten ein Sampling-Fehler hier nicht
feststellbar (vgl. Kap. 3.5).

Versetzungen bei den Zentren lokal erhohter monatlicher Zirkulationsvariabilitdt gegen-
tiber besonders intensiven Strahlstrombereichen tiber dem Nordatlantik und Europa werden
durch die Schwiachung der Baroklinitdt in der mittleren und oberen Troposphéare durch syn-
optische Wirbel hervorgerufen. Die Baroklinitdt im Bereich der Strahlstrome erzeugt diese
Winde und fordert Zyklogenese. Die entstehenden und reifenden Wirbel ziehen weiter, ver-
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6 Diskussion

mischen dabei unterschiedlich temperierte Luftmassen und schwéchen so die Baroklinitat
der Schichtung. Deshalb treten die Zirkulationsvariabilititszentren gegeniiber den mittleren
Strahlstrom-Kernbereichen hiufig in Wirbelzugrichtung versetzt auf.

Klimatische Bedingungen am Boden

10-m-Wind  Analog zum mittleren NN-Bodenluftdruck reproduziert auch der regional mo-
dellierte mittlere 10-m-Wind die Antriebsdaten bis auf einige lokale Abweichungen. Die im
Vergleich zum Antrieb gerade im Februar stdarkeren mittleren katabatischen Winde resultie-
ren aus der unterschiedlichen Steilheit der Eisschildhdnge in den Modellorographien.

Der 10-m-Wind ist auf den Eisschilden in Richtung und Stiarke weitgehend unabhingig
von dem NN-Bodenluftdruck und dem entsprechenden geostrophischen Wind. Dies zeigt in
erster Linie den Fallwind-Charakter der hier vorherrschenden katabatischen Winde!. Zusétz-
lich werden die Abweichungen moglicherweise auch durch die nicht vollstindig auflosbare
Problematik der Reduktion von Bodenluftdruckfeldern auf NN verstérkt, gerade bei der hier
stark strukturierten Orographie.

Der 10-m-Wind tiiber eisfreiem Land ist schwécher als tiber See und auf Eisschilden, da er
tiber Land durch die hohere Bodenrauigkeit abgebremst wird.

Oberflichentemperatur ~ Auf die korrekte Einbindung der SST-Randbedingung weisen ort-
lich identische Werte der mittleren Oberflachenlufttemperatur in den Regionalmodellierun-
gen und den Antriebsdaten hin, wie sie im gesamten Seegebiet des Regionalmodells mit
Ausnahme der Barentssee (vgl. Kap. 3.2) zu finden sind. Die gegeniiber dem Antrieb lokal
erniedrigten mittleren Oberflichentemperaturen in Mittel- und Hochgebirgslagen Europas
sind bedingt durch deren hohere Erhebung in der regionalen Orographie.

Niederschlag ~ Die verwendete Modellversion berticksichtigt den Fliissigwassergehalt in den
Antriebsdaten nicht. Dies ist in den Niederschlagssummen wiederzufinden, die im duflersten
Randbereich des regionalen Modellgebiets verschwindend gering sind und ihre volle Stér-
ke in acht bis zwolf Modellgitterreihen Entfernung von einem Einstromrand erreichen, an
anderen Randern in kiirzerer Entfernung.

Die regional modellierten rezenten monatlichen Niederschlagssummen sind dort mit den
ERA-Vergleichsdaten vereinbar, wo der Modellrand mehr als 500 km entfernt ist und wo
die mittlere Oberflichentemperatur nicht zu kalt ist, z. B. auf dem N-Nordatlantik. Dies trifft
gerade auch auf Steigungsniederschldge zu, etwa im REZ-FEB an der S-norwegischen und
der schottischen W-Kiiste. Mit Ausnahme von Steigungsniederschldgen liegen die Nieder-
schlagssummen in den Antriebsdaten meist iiber denen der REMO-Experimente und der Re-
analyse. Uber Landflichen modellieren die REMO-Experimente im Allgemeinen geringere
Niederschldge, als die ERA-Daten angeben. In grofien Teilen West- und Mitteleuropas wer-
den die Niederschldge zuséatzlich durch die Modellrandnéhe verringert.

lvgl. Glossareintrag, Anh. A.4
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6.2 Rezente Regionalexperimente

Das REMO modelliert in allen hier vorgestellten Experimenten sehr wenig monatlichen
Niederschlag tiber kalten Oberfldchen, auch da, wo die Vorgaben des Antriebs um ein Vielfa-
ches hoher waren. In diesen Bereichen stehen die modellierten Niederschlidge aller vier Expe-
rimente im Widerspruch zu den Niederschlags- bzw. Akkumulationsdaten sowohl aus den
ERA-Daten wie aus Rekonstruktionen nach terrestrischen Proxys. Dieser Modellierungsfeh-
ler ist offenbar nicht dem Modell anzulasten, da mit dem REMO bei Randbedingungen aus
ECHAM 3-Modellierungen in arktischen Breiten realitdtsnahe Niederschldge modelliert wur-
den (Jacob und Podzun, 1997). Bei einem Regionalmodellvergleich wurde im Ostsee-Einzugs-
gebiet iiber eine mehrwochige Periode um lediglich 3 % zu geringer, rdumlich und zeitlich
summierter Niederschlag modelliert, wiahrend andere Regionalmodelle bis zu 24 % zu hoch
lagen (Jacob et al., 2001).

Trotz weitgehenden Ahnlichkeiten bei der Zirkulation bestehen zwischen den REMO-Ex-
perimenten und den entsprechenden ECHAM 3-Modellierungen beim Niederschlag grofse
Unterschiede. Dies zeigt, dass die Modellierung der grofiriumigen Atmosphédrendynamik,
die direkt von der horizontalen Randbedingung beeinflusst wird, keinen entscheidenden Ein-
fluss auf diese Unterschiede hat. Verringerte Niederschlagssummen treten in den August-Ex-
perimenten insbesondere iiber Oberflachen auf, die kilter als etwa 0 °C sind, in den Februar-
Experimenten tiber solchen, die kilter als etwa 7 °C sind. In O-Europa werden allerdings auch
im REZ-FEB bei Oberflichentemperaturen zwischen 0 und 7 °C vergleichbare Niederschlags-
summen modelliert wie im ERA-August. Da die Oberflachentemperatur, unterhalb derer eine
starke Verringerung der Niederschldge eintritt, in verschiedenen Experimenten und Regionen
unterschiedlich ist, bewirkt diese Grofie vermutlich nicht direkt die fehlenden Niederschlédge.
Die Ursachen fiir die Fehlmodellierung des Niederschlags sind wahrscheinlich bei der Ein-
bindung der Randbedingung zu suchen. Einen Hinweis auf die Ursachen kénnte der mog-
liche Zusammenhang mit tiefen Temperaturen in hoheren Modellschichten geben. Bislang
bleiben die Ursachen jedoch offen.

6.2 Rezente Regionalexperimente

Monatliche Grundzirkulation

Die rdaumliche Erstreckung des mittleren Islandtiefs entspricht weitgehend dem Bereich, der
bei Rogers (1997: Abb. 4) einem storm track score von 1-2 entspricht und mit tiberdurchschnitt-
licher Sturmhéufigkeit und -starke auf dem Nordatlantik verkniipft ist.

Monatliche Variabilitat der Zirkulation

Ein Bereich lokal erhohter, hochpass-gefilterter Bodenluftdruckvariabilitit, der sich von Zen-
tral-Kanada bis nach Island erstreckt, wird von Rogers (1997) mit einem Haufungsbereich
von Sturm-Zugbahnen identifiziert. Die Erstreckung des Islandtiefs tiber das Europdische
Nordmeer im REZ-FEB, die hier lokal erhohte Bodenluftdruckvariabilitit und die rdumliche
Nédhe zum nordatlantischen Sturmbahn-Haufungsbereich legen die Vermutung nahe, dass
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6 Diskussion

es im REZ-FEB auch auf dem Europdischen Nordmeer gehduft zum Durchzug von Stiirmen
kommt. Abgeschwicht gilt das auch fiir den REZ-AUG.

Klimatische Bedingungen am Boden

10-m-Wind ~ Wie in den Antriebsdaten ist im REZ-AUG wie im REZ-FEB der 10-m-Wind auf
dem N-Nordatlantik im Strahlstrombereich lokal verstirkt. Ahnlich wie beim 500-hPa-Wind
deutet auch dies auf ein hdufiges Aufeinandertreffen unterschiedlich warmer Luftmassen so-
wie auf die Bildung von Frontensystemen und synoptischen Wirbeln hin.

Die zyklonale Umstréomung des Europdischen Nordmeers in den mittleren 10-m-
Windvektoren der rezenten Regionalexperimente ist zwar nicht starker als in den Antriebs-
daten, wegen der hoheren regionalen Auflosung hier aber detaillierter dargestellt.

Im REZ-FEB weisen auf dem Europdischen Nordmeer der lokal erniedrigte Mittelwert
des Bodenluftdrucks, dessen lokal erhohte Variabilitit sowie die auf dem meereisfreien Teil
gleichmafiig erhohten 10-m-Windgeschwindigkeitsmediane darauf hin, dass hier zyklonale
synoptische Wirbel durchziehen.

Die katabatischen Winde an den Hangen der Eisschilde sind in den rezenten Februar-Re-
gionalexperimenten starker als im jeweiligen August, da der Oberflachentemperaturgradient
hier steiler ist.

Obverflichentemperatur ~ Wie in den Antriebsdaten, so sind die mitteleuropdischen mittleren
Oberflachentemperaturen auch im REZ-AUG warmer als im ERA-August. Das spricht dafiir,
dass dieser Unterschied im REZ-AUG auf der Modellierung der grofsraumigen Atmospha-
rendynamik beruht, die direkt von der horizontalen Randbedingung beeinflusst wird.

Die rezente Regionalmodellierung der Oberflichentemperatur in Summit, Zentral-Gron-
land, stimmt im Februar bis auf geringfiigige Abweichungen mit den Antriebsdaten und mit
den ERA-Vergleichsdaten iiberein. Im August werden dagegen bis zu 4 °C mildere oberfla-
chennahe Temperaturen als in den ERA-Daten und bis zu 8 °C mildere Oberflichentempera-
turen als im Antrieb modelliert. Auf die Ursache fiir die gegeniiber den ERA-Daten und dem
Antrieb zu mild modellierte Oberflachentemperatur in Summit, Zentral-Gronland, konnte der
Niederschlag einen Hinweis geben. Der zu schwach modellierte Niederschlag geht vermut-
lich mit unterschitzter modellierter Bewolkung einher, was zu einer zu erhohten Erwdrmung
der Eisschildoberfldche durch die Sonneneinstrahlung fithren wiirde. Im Februar herrscht in
hohen Breiten Polarnacht, weshalb nicht in jedem Fall mit grofleren Auswirkungen fehlender
modellierter Bewolkung auf die Oberflachentemperatur zu rechnen ist.

Niederschlag ~ Auf einem Teil des nordwestlichen Nordatlantiks zeigen die mittleren monat-
lichen Niederschlagssummen im REZ-AUG gegeniiber den Antriebsdaten eine Abnahme der
horizontalen Variabilitdt, die aus spektralen Artefakten beim Niederschlag in den antreiben-
den Globalmodellierungen resultieren. Denn die artifizielle Variabilitidt der Meeresoberfla-
che in der Antriebsorographie (vgl. Abb. 4.8, S. 46), die durch deren spektrale Darstellung
bedingt ist, fiihrt bei der antreibenden Globalmodellierung zu Steigungsniederschldgen auf
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6.3 Regionalexperimente zum Letzten Glazialen Maximum

dem Meer. Diese erstrecken sich beispielsweise von der Siidspitze Gronlands bis zu einer Ent-
fernung von einigen 100 km auf das Meer hinaus (Abb. 4.18, S. 63). In grofierer Entfernung
zur Kiiste haben die artifiziellen Niederschldge allerdings eine untergeordnete Bedeutung.
Da die Meeresoberfldche in der Orographie des Regionalmodells keine horizontale Variabili-
tat aufweist, treten in den regionalen Modellierungen Steigungsniederschldge auf dem Meer
nur in unmittelbarer Kiistenndhe auf (Abb. 5.10, S. 85). Dies ist als grofiere Realitdtsndhe der
Regionalmodellierungen zu werten.

Niederschlagssummen von 75-100 mm treten in den Antriebsdaten in einem kurzen,
etwa meridional verlaufenden Streifen 300-600 km stidlich der Siidspitze Gronlands auf
(Abb. 4.18). Diese Niederschldge treffen zusammen mit einem erhShten Streifen der nord-
atlantischen Antriebsorographie, weshalb sie moglicherweise als spektrale Artefakte zu wer-
ten sind (vgl. Abb. 4.8). Allerdings sollte der Verlauf einer einzelnen Isolinie in Abb. 4.18
in diesem Zusammenhang nicht tiberbewertet werden, da auch ein sehr flacher horizonta-
ler Verlauf der Antriebsniederschldge in diesem Bereich mit der 75-mm-Isolinie vereinbar ist.
Zudem schliefit auch Abb. 5.10, S. 85, einen analogen Streifen mit erhohten Niederschlags-
summen in den regionalen Modellierungen nicht aus, wenn die Niederschlagssummen unter
75 mm bleiben.

Der regional modellierte Niederschlag zeigt auflosungsbedingt in den einzelnen Zeit-
schritten eine hohere horizontale Variabilitdt als der Niederschlag der Antriebsdaten. Sum-
mation und Mittelung tiber 300 Tage bewirken einen horizontalen Ausgleich, insoweit der
Niederschlag nicht durch Orographie oder hiaufig auftretende Wetterlagen verursacht wird.
So zeigt auch der Niederschlag in den ERA-Vergleichsdaten (Abb. 4.7, S. 44) bei den gemit-
telten Monatssummen auf dem kiistenfernen noérdlichen Nordatlantik eine vergleichbare ho-
rizontale Variabilitdt im Vergleich zum Niederschlag der Antriebsdaten, obwohl die ERA-
Modellierungen eine 2,5-fach hohere Auflosung haben als die Antriebsmodellierungen. Ent-
sprechend erscheint auch bei den Regionalmodellierungen eine mit den Antriebsdaten ver-
gleichbare horizontale Variabilitdt der mittleren Monatssummen des Niederschlags plausi-
bel.

6.3 Regionalexperimente zum Letzten Glazialen Maximum

LGM-Vergleichsdaten

Die in Kap. 4.1 aufgefiihrten LGM-Klimarekonstruktionen aus terrestrischen Proxydaten be-
treffen nur einen kleinen Teil des Modellgebiets, der dazu grofienteils im Einflussbereich der
Randrelaxation liegt. Frenzel et al. (1992) geben zwar flichendeckend Rekonstruktionen von
LGM-Klimaparametern fiir die gesamte Nordhemisphére mit Ausnahme der damaligen Eis-
schilde an, beschreiben aber die von ihnen verwendete Rekonstruktionsmethode weniger
detailliert als die anderen in Kap. 4.1 angegebenen Rekonstruktionen. Diese betreffen Tei-
le West- und Mitteleuropas sowie Zentralgronland. Bei den Oberflichentemperatur-Rekon-
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struktionen im Einflussbereich der Randrelaxation bilden die zu vergleichenden Modelldaten
eine Uberlagerung von Randbedingungsvorgabe mit Modellprognose. Proxy-Rekonstruktion
und Modellierung konnen verglichen werden, die Modelldaten sind aber entsprechend einge-
schrankt als Modellierungsergebnis zu bezeichnen. Der Niederschlag wird in der Néhe eines
Einstromrandes modellversionsbedingt zu gering modelliert und ist deshalb dort kaum mit
anderen Rekonstruktionen vergleichbar.

Monatliche Grundzirkulation

NN-Bodenluftdruck ~ Zwei Punkte treten auf, in denen sich die monatliche Grundzirkulation
in den LGM-Experimenten grundsétzlich von jener der rezenten Experimente unterscheidet:
In den LGM-Experimenten existiert ein Zentrum des arktischen mittleren 500-hPa-Trogs tiber
der Barentssee, nicht aber ein auf den nordatlantischen Bereich begrenztes mittleres subpo-
lares Bodentiefdruckgebiet (Islandtief). Dessen Fehlen stimmt {iberein mit anderen Model-
lierungsergebnissen (Hall et al., 1996b; Dong und Valdes, 1998). Inwieweit die beiden unter-
schiedlichen Punkte im Zusammenhang miteinander stehen, bleibt offen.

Monatliche Variabilitat der Zirkulation

In Bereichen, wo maximale Variabilititswerte erreicht werden, steuern durchziehende Stiirme
vermutlich einen groflen Teil zu den ortlichen Unterschieden bei der zeitlichen Variabilitit
der Zirkulation bei. Deshalb wird die von Kageyama et al. (1999b) gefundene Verschiebung
nach O der sturmbedingten Variabilitdt im LGM gegentiber heute von den hier vorgestellten
Experimenten gestiitzt. Im LGM-AUG fiihrt vermutlich ein Sturmbahn-Haufungsbereich von
Island zum S-Rand des Fennoskandischen Eisschilds und weiter ins Baltikum.

Die S-wirtige Versetzung des Streifens erhohter 500-hPa-Geopotentialvariabilitdt tiber
dem N-Nordatlantik im LGM-FEB gegeniiber dem REZ-FEB und deren Entsprechung in
den Antriebsdaten folgt offensichtlich der gleichgerichteten Versetzung der Meereiskante.
Die stark erhohte 500-hPa-Geopotentialvariabilitdt tiber Europa und Teilen Sibiriens hingt
vermutlich mit verstarkter Baroklinitdt im Strahlstrombereich tiber dem Nordatlantik und

W-Eurasien und mit dementsprechend verstarkter Zyklogenese zusammen.

NN-Bodenluftdruck ~ Von der Kiiste Schottlands aus gesehen steigt im LGM-FEB der mittlere
Bodenluftdruck auf dem nordlichen Nordatlantik bis zur WNW-Spitze Labradors um etwa
5 hPa (=~ 0,1 hPa/100 km), bis zur SO-Kiiste Gronlands um etwa 6 hPa (=~ 0,5 hPa/100 km)
und bis zur stidlichen Atlantikkiiste Frankreichs um etwa 8 hPPa (=~ 0,7 hPa/100 km) an. Dieser
ausgesprochen flache horizontale Verlauf geht einher mit einer mehrfach htheren Variabilitat
des Bodenluftdrucks mit Standardabweichungen von 10-18 hPa zwischen W-Labrador und
der schottischen Kiiste.

Diese Konstellation ist insofern ungewchnlich, da im rezenten Klima der mittleren Brei-
ten der Einfluss der Tiefdruckgebiete auf die Variabilitit des Bodenluftdrucks in der Regel
iiber den der Hochdruckgebiete dominiert. Diese Dominanz duflert sich in einem mittleren

92



6.3 Regionalexperimente zum Letzten Glazialen Maximum

Bodentiefdruckgebiet, das mit dem jeweiligen Bereich erhohter Luftdruckvariabilitdt einher-
geht. Der flache Verlauf beim mittleren Bodenluftdruck im LGM-FEB auf dem nordostlichen
Nordatlantik deutet dagegen auf Tief- und Hochdruckgebiete hin, die hier im Wechsel durch-
ziehen. Die Hochdruckgebiete sind dabei moglicherweise nur wenig schwécher ausgepragt
als die Tiefdruckgebiete.

Die Regionalmodellierungen stimmen auch in diesem Punkt bei den Mittelwerten und
der Variabilitdat des Bodenluftdrucks weitgehend mit den Februar-Ergebnissen des antreiben-
den globalen mPMIP-Experiments iiberein. Andere globale LGM-Modellierungen mit vorge-
schriebener SST und Meereisbedeckung nach CLIMAP (1981) zeigen iiber dem nordlichen
Nordatlantik dhnlich flache horizontale Verldufe beim winterlichen mittleren Bodenluftdruck
(Hall et al., 1996b, Abb. 5; Dong und Valdes, 1998, Abb. 5¢; Lorenz et al., 1996, Abb. 4c, Ctrl.
und 21-ka-Anomalie).

Die Ursache fiir den flachen horizontalen Verlauf des mittleren Bodenluftdrucks in die-
sem Bereich liegt vermutlich in der hier kalten unteren Troposphére, deren hohe Dichte kein
starkeres Absinken des mittleren Bodenluftdrucks zuldsst. Ein Modellexperiment mit warme-
rer vorgeschriebener SST auf dem nordlichen Nordatlantik wiirde deshalb moglicherweise
niedrigeren Bodenluftdruck westlich von Schottland und damit einen weniger ungewdhn-
lichen Verlauf des mittleren Bodenluftdrucks zeigen. Gestiitzt wird diese Vermutung durch
den Vergleich zweier LGM-Modellexperimente (Dong und Valdes, 1998), von denen eines
mit vorgeschriebener CLIMAP-SST, das andere mit berechneter SST durchgefiihrt wurde. Im
Winter sind bei diesen beiden Experimenten die Werte der berechneten nordatlantischen SST
waérmer als die vorgegebenen (ebd., Abb. 2c und d) und gehen mit niedrigerem mittleren
Bodenluftdruck einher (ebd., Abb. 5¢ und d).

Klimatische Bedingungen am Boden

10-m-Wind ~ Im LGM-AUG und im REZ-AUG wie auch in den Antriebsdaten liegt der Be-
reich des starksten mittleren 10-m-Winds auf dem N-Nordatlantik einige 100 km siidlich von
Gronland und Island, wo der Wind im LGM-AUG schwicher ist als im REZ-AUG, vermutlich
im Zusammenhang mit dem hier flacheren SST-Gradienten. Da das Nordatlantische Subtro-
penhoch im LGM-AUG nordlicher positioniert ist, als im REZ-AUG, ist der 10-m-Wind im
LGM-AUG siidlich von Gronland starker nach N ausgerichtet. Der nordatlantische Strom
konnte hierdurch im LGM-AUG moglicherweise stiarker in die Irmingersee geleitet werden,
was wiederum einen Einfluss auf die dortige Tiefenwasserbildung hatte.

Die kaum ausgepragte Vorzugswindrichtung im LGM-AUG auf dem Europédischen Nord-
meer passt zum hier flachen SST-Gradienten, da ausreichend starke Winde aus wechselnden
Richtungen das Oberflichenwasser horizontal gut durchmischen koénnen.

Die im LGM-FEB schwach ausgepragte 10-m-Vorzugswindrichtung in dem Streifen lokal
maximaler 10-m-Windgeschwindigkeit {iber der Meereiskante deutet auf haufiges Auftreten
intensiver synoptischer Wirbel in diesem Bereich hin.

Im LGM-AUG wie im LGM-FEB werden die katabatischen Winde am S-Hang des Fenno-
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6 Diskussion

skandischen Eisschilds vermutlich stark von synoptischen Prozessen iiberlagert, worauf die
nach O gerichtete Zonalkomponente des 10-m-Winds und die lokal erhohte monatliche Varia-
bilitat des 500-hPa-Geopotentials hinweist. Auf dem Fennoskandischen Eisschild herrschen
im LGM-FEB kiltere Oberflichentemperaturen als heute in Zentral-Gronland. Angesichts der
in ganz Nord- und Mitteleuropa erhohten NN-Bodenluftdruckvariabilitdt ist davon auszu-
gehen, dass tiber dem Fennoskandischen Eisschild abgekiihlte Luftmassen regelméflig nach
Mitteleuropa getragen werden und hier die Temperatur erniedrigen.

Oberflichentemperatur ~ Die Vereinbarkeit der mittel- und westeuropdischen Oberfldchen-
temperaturanomalie stidlich von England zwischen den Augustexperimenten (LGM minus
rezent) mit den aufgefiihrten Rekonstruktionen aus verschiedenen terrestrischen Proxys ist
zum einen als ein Erfolg der Modellierungen zu werten. Zum anderen stiitzt sie aber auch
die These, dass die August-Rekonstruktionen von Landtemperaturen kompatibel sind mit
den entsprechenden SST-Rekonstruktionen, die aus marinen Proxys gewonnen wurden und
auf denen die Modellierungsrandbedingung beruhen.

Die zu kalte Oberflachentemperatur im englischen LGM-AUG wird durch grofsflachige
Schneebedeckung verursacht. Eine dhnliche Situation besteht auch stidlich des Fennoskandi-
schen Eisschilds. Auffallend ist in Abb. 5.9, S. 84 der grofie Abstand zwischen der —1,7-°C-
Isotherme und der Frostgrenze, wihrend dahinter die +10-°C-Isotherme in kurzem Abstand
folgt. Der flache horizontale Temperaturgradient auf der Schneedecke ldsst auf oberflachli-
ches Abschmelzen schlieflen. Hier liefert die Sonneneinstrahlung die Energie fiir den Phasen-
tibergang, auf der benachbarten schneefreien Fldche fiir die Erwdrmung des Bodens, was den
horizontalen Temperatursprung an der Schneegrenze entstehen ldsst. Diese grofien abschmel-
zenden Schneeflichen sind moglicherweise Artefakte dieser Modellierung, die bei lingeren
Spin-Up-Dauern nicht in dieser Ausdehnung auftreten wiirden.

Wiéhrend die modellierten Oberflichentemperaturen im LGM-FEB nahe den Pyrenden
und in S-Frankreich mit den in Kap. 4.1 aufgefiihrten Rekonstruktionen aus terrestrischen
Proxys vereinbar sind, ist es in der Modellierung weiter nordlich und insbesondere in Eng-
land zu kalt. Da der meridionale Temperaturgradient in Westeuropa bei warmeren SST-Wer-
ten auf dem N-Nordatlantik sicherlich weniger steil ausfallen wiirde und dann besser mit den
Proxys vereinbar wire, ist dessen exzessive Steilheit im LGM-FEB als Indiz fiir eine in diesem
Bereich zu kalt vorgeschriebene SST zu werten. Auf Grund der beschriebenen Unsicherheiten
der Februar-SST nach CLIMAP (1981; vgl. Kap. 1.3), ist die exzessive Steilheit des westeuro-
pdischen meridionalen Temperaturgradienten im LGM-FEB und zum nérdlichen Westeuropa
hin zu kalte Temperaturen als Indiz dafiir zu werten, dass die vorgeschriebene Februar-SST
und damit auch die CLIMAP-Februar-Rekonstruktion in diesem Bereich zu kalt ist.

Die in Zentral-Grénland modellierte Oberflaichentemperatur ist im August 15 °C milder
als im Antrieb, wovon 67 °C mit der um etwa 1 km unterschiedlichen Orographie in Model-
lierung und Antrieb erkldrbar sind. Die verbleibenden 8-9 °C entsprechen gerade der rezen-

ten zentral-gronldandischen Temperaturdifferenz und sind moglicherweise analog zu dieser in

94



6.3 Regionalexperimente zum Letzten Glazialen Maximum

stark unterschétzter LGM-Bewolkung begriindet (Kap. 6.2, S. 89). Im LGM-FEB wurden trotz
des orographischen Unterschieds mit dem Antrieb vergleichbare Oberflichentemperaturen
modelliert. Dies weist darauf hin, dass orographische Hebung im LGM-FEB vermutlich einen
geringeren Einfluss auf die Oberflachentemperatur hat als z. B. langwellige Abstrahlung.

Die zentral-gronlandische Temperaturspanne zwischen Februar und August ist zwischen
den LGM-Experimenten grofier als zwischen den rezenten. Ein Ausloser dafiir ist moglicher-
weise die im LGM-FEB gegeniiber dem REZ-FEB verringerte Warmluftadvektion vom Euro-
pdischen Nordmeer nach Zentral-Grénland, da im Gegensatz zum REZ-FEB diese Meeresfla-
che im LGM-FEB mit Meereis bedeckt ist.

Niederschlag ~ Das Hochdruckgebiet westlich der Biskaya lasst im LGM-AUG einem Gebiet
erhohter Niederschlagssummen auf dem NW-Nordatlantik nach SO hin weniger Raum als
das rezente Azorenhoch einem entsprechenden Gebiet im REZ-AUG-Experiment.

Da das Gebiet erhchter Niederschlagssummen im LGM-FEB stidlich der Meereiskante auf
dem NO-Nordatlantik weitgehend in unmittelbarer Ndhe zu einem Einstromrand liegt, war
zu erwarten, dass REMO in der verwendeten Modellversion die bis zu 220 mm monatlichen
Niederschlag nicht darstellen kann, die ECHAM3 hier angibt.

Fiir einen Vergleich mit den in Kap. 4.1 aufgefiihrten terrestrischen Proxy-Rekonstruk-
tionen des west- und mitteleuropédischen Niederschlags lassen sich diese direkt den beiden
Antriebsldufen gegentiberstellen. Dabei zeigt sich im August kein erkennbarer Unterschied
zwischen den Proxy-Rekonstruktionen einerseits und den Antriebsldufen andererseits, im Fe-
bruar starkerer Niederschlag im mPMIP-Experiment. Unter der Voraussetzung, dass sich die
rezente und die LGM-Niederschlagsverteilung iiber das Jahr nicht zu stark voneinander un-
terscheiden, sind diese Niederschlagsunterschiede nicht vereinbar mit den aufgefiihrten Nie-
derschlagsrekonstruktionen, die im LGM 20-40 % des rezenten Niederschlags angeben. Be-
riicksichtigt man allerdings, dass ECHAM3 zu trockene europédische rezente Sommer model-
liert, und vergleicht das mPMIP-Experiment mit den ERA-Daten, dann stellt sich der mPMIP-
August als sehr gut mit den Proxy-Rekonstruktionen vereinbar heraus, der mPMIP-Februar
dagegen nicht. Beim west- und mitteleuropdischen Niederschlag ist demnach das mPMIP-
Experiment realitatsndher als das AMIP-Experiment. Dies ist zum Teil der Qualitit des EC-
HAM3-Modellniederschlags zuzuschreiben. Es stiitzt aber auch eine weitere Kompatibilitats-
these, die sich diesmal auf die Vereinbarkeit der aufgefiihrten Niederschlagsrekonstruktio-
nen aus terrestrischen Proxys mit den entsprechenden SST-Rekonstruktionen bezieht, und
zwar fiir den August, nicht aber fiir den Februar. Der exzessive europdische Niederschlag
im mPMIP-Februar ist ein Indiz fiir zu hohe Baroklinitat, die durch den moglicherweise zu
steilen nordatlantischen meridionalen SST-Gradienten hervorgerufen wird.

Der europdische Niederschlag im regionalen LGM-AUG ist unter der oben verwendeten
Voraussetzung nicht vereinbar mit der Proxy-Rekonstruktion. Hier zeigen sich die beschrie-
benen Schwichen der in dieser Arbeit vorgestellten Modellierungen beim Niederschlag tiber
Landfldchen. Die im Vergleich zum mPMIP-Februar bessere Vergleichbarkeit der europai-
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6 Diskussion

schen LGM-FEB-Niederschldge mit den Proxy-Rekonstruktionen ist als Kompensation der
exzessiven Niederschlage im mPMIP mit den regional zu schwach modellierten Niederschla-

gen zu werten.
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7 Schlussfolgerungen

In der vorliegenden Arbeit wurden regionale Klimamodellierungen fiir den nérdlichen Nord-
atlantik zum Letzten Glazialen Maximum vorgestellt. Die antreibende Globalmodellierung
orientierte sich am Paleoclimate Modelling Intercomparison Project (PMIP).

Die Regionalmodellierungen reproduzieren weitgehend die Antriebsdaten bei der monat-
lichen Grundzirkulation, bei der monatlichen Zirkulationsvariabilitit und beim bodennahen
Wind. Durch die hohere regionale Modellauflosung wurden dabei Verbesserungen und Pra-
zisierungen im Vergleich zu den Antriebsdaten in folgenden Bereichen erzielt:

teilweise realistischerer Niederschlag iiber dem Europdischen Nordmeer;

detailliertere und in den Februar-Experimenten stiarkere Modellierung katabatischer
Winde an den Eisschildhdngen;

teilweise starkere Steigungsniederschlége;

keine spektralen Artefakte beim Niederschlag vor der norwegischen Kiiste.
Als Schwachstellen der regionalen Modellierungen erwiesen sich:

e geringe Niederschldge in Modellrandnéhe und tiber kalten Oberfldchen;

e im LGM-August zu ausgedehnte Schneefldchen in Mittel- und Westeuropa, deshalb zu
geringe Oberflichentemperaturen in England;

e im LGM-Februar zu geringe Temperaturen in England, moglicherweise infolge zu kalter
Werte bei der Oberflichentemperatur des nahen Nordatlantiks.

Die glazialen August- und Februar-Modellierungen wurden mit dem regionalen Klima-
modell REMO durchgefiihrt. Das Modellgebiet erstreckt sich von den Pyrenden bis zum
Nordpol und von Labrador bis zur Karasee. Die Randbedingung entspricht wie diejenige
der antreibenden Globalmodellierung weitgehend den PMIP-Vorgaben. Auf dem nérdlichen
Nordatlantik wurde die sommerliche Ozeanoberflachentemperatur allerdings gemafs der Re-
konstruktion von Weinelt et al. (1996) um stellenweise mehr als 10 °C warmer vorgegeben.
Den glazialen wurden rezente Modellexperimente fiir die gleiche Region sowie die antrei-
benden Globalmodellierungen gegeniibergestellt. Daneben wurden die glazialen Modellie-
rungen mit Rekonstruktionen aus terrestrischen Proxydaten, die rezenten Modellierungen
mit Reanalysedaten des ECMWF verglichen.
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Bei der Auswertung der Modellergebnisse wurden die monatliche Grundzirkulation und
die monatliche Variabilitiat der Zirkulation, jeweils auf dem 500-hPa-Druckniveau und in Bo-
denndhe, sowie die klimatischen Bedingungen am Boden betrachtet.

Die monatliche Grundzirkulation und die monatliche Variabilitdt der Zirkulation stim-
men in den Regionalexperimenten weitgehend mit dem Antrieb iiberein und wurden deshalb
als erfolgreich modelliert bewertet. Die mafsvolle Entwicklung zusétzlicher Zirkulationsva-
riabilitdt gegeniiber dem Antrieb dokumentiert die Eigenstindigkeit des Modells in einem
ebenfalls positiv zu sehenden Umfang. Im Gegensatz zu den rezenten Modellierungen wird
neben dem Zentrum des 500-hPa-Trogs tiber N-Kanada/NW-Grénland im LGM des Antriebs
und der Regionalexperimente ein zusatzliches Zentrum tiber dem Barents-Eisschild model-
liert, im Februar dominant, im August schwach ausgepragt. Ebenso im Gegensatz zur rezen-
ten Situation und in Ubereinstimmung mit anderen Paldomodellierungen wird im LGM kein
subpolares mittleres Tiefdruckgebiet ausgebildet. Der in den einzelnen Modellzeitschritten
hohere Detailreichtum der Zirkulation ist in der monatlichen Grundzirkulation und Zirku-
lationsvariabilitdt vor allem in der Nihe steiler orographischer Strukturen in gewissem Maf3
wiederzufinden. In der monatlichen Grundzirkulation wurden Abweichungen bei den rezen-
ten Modellierungen von den Vergleichsdaten auf bekannte Schwachpunkte des antreibenden
Modells zurtickgefiihrt.

Die Modellierungen der rezenten Oberflichentemperatur sind grofienteils mit den Ver-
gleichsdaten vereinbar. Abweichungen sind teilweise mit den gerade erwahnten Schwach-
punkten des antreibenden Modells bei der rezenten Grundzirkulation verkniipft. Fiir den
kleinen Teil des Modellgebiets, in dem glaziale Temperaturrekonstruktionen nach terrest-
rischen Proxydaten zur Verfiigung standen, waren diese im August mit den entsprechen-
den modellierten Oberflichentemperaturen weitgehend vereinbar. Nur in England wieder-
sprachen dort tiberméfiig modellierte Schneefelder und deshalb zu kalte Temperaturen den
Rekonstruktionen. Dies liefle sich moglicherweise durch verlangerte Spin-Up-Dauern korri-
gieren. Im Februar sind die modellierten glazialen Oberflichentemperaturen in S-Frankreich
und N-Spanien mit den proxygestiitzten Rekonstruktionen vereinbar. Zu kalte Modellierun-
gen weiter nordlich in W-Europa werden als Indiz dafiir gewertet, dass die Rekonstruktion
der Ozeanoberflichentemperatur, auf der die vorgeschriebene marine Randbedingung ba-
sierte (CLIMAP, 1981), auf dem nordlichen Nordatlantik einen zu starken Temperaturabfall
nach N hin und eine zu ausgedehnte Meereisbedeckung sieht.

Die rezenten Vergleichsdaten zeigen, dass der Niederschlag tiber nicht zu kaltem Unter-
grund, insbesondere iiber Meeresgebieten, und in ausreichender Entfernung vom Modell-
rand erfolgreich modelliert wurde. So wurden realistischere Niederschldge iiber dem west-
lichen Teil des nordatlantischen Haufungsbereichs von Sturm-Zugbahnen modelliert als im
Antrieb. Unter giinstigen Bedingungen fiihrte die hohe Modellauflosung an den Hangen von
Gebirgen und Eisschilden zu detailliert modellierten Steigungsniederschldgen, die stellen-
weise die Niederschldge im Antrieb {ibertrafen. Geringe Niederschlidge in Modellrandnéhe
waren modellversionsbedingt. Zu geringe und teilweise praktisch ganz verschwindende Nie-
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derschldge tiber kalten Oberfldchen (z. B. in Gronland) stellen dagegen einen Modellierungs-
fehler dar, der in bisher verdffentlichten Experimenten mit dem REMO in dieser Form nicht
auftritt. Die Ursache hierfiir konnte nicht gefunden werden.

Neben den Vorteilen bei der Modellierung von katabatischen Winden und Steigungsnie-
derschlagen ermoglicht die hohere Auflosung der regionalen Orographie gegentiber dem An-
trieb die realititsndhere Modellierung orographisch bedingter Variationen der Oberflachen-
temperatur. Verbesserungen bei der Modellierung bodennaher Klimabedingungen durch die
hohere Auflosung der anderen Felder der regionalen unteren Randbedingung konnten nicht
identifiziert werden.

Die lokal auftretende iibermafiige Schneebedeckung im glazialen August und besonders
der in Teilen des Modellgebiets fast ganz verschwindende Niederschlag schranken den Wert
der vorgestellten Modellierungen im Sinne einer Rekonstruktion bodennaher glazialer Kli-
mabedingungen ein. An die Qualitdt der Antriebsdaten reicht das regional modellierte bo-
dennahe Klima in diesen Aspekten nicht heran.

Die Modellierungen des glazialen Februars auf dem nordlichen Nordatlantik wirft die
Frage auf, wie eine zeitlich hoch variable Zirkulation mit einem ausgesprochen flachen ho-
rizontalen Verlauf des mittleren Bodenluftdrucks vereinbar ist. Mit Blick auf die tibermafSig
modellierte Schneebedeckung im mittelenglischen glazialen Sommer sowie die geringen Nie-
derschldge tiber kalten Oberfldchen sollte die physikalische Parametrisierung des REMO ge-
rade im Hinblick auf kalte Oberflachenbedingungen tiberpriift werden, bevor weitere LGM-
Experimente mit diesem Modell durchgefiihrt werden. Die Nutzung von LGM-Antriebsda-
ten aus einer ECHAM-Modellierung, deren Parametrisierung mit derjenigen des darauf auf-
bauenden REMO-Experimentes iibereinstimmt, wiirde moglicherweise die Realitdtsndhe der
Regionalmodellierung weiter verbessern. Weiterhin kdnnen zukiinftige Modellierungen von
zwischenzeitlichen Fortschritten nicht nur in der Modellierungstechnik sondern auch in der
Rekonstruktion der Randbedingung profitieren.
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Anhang

A.1 Globales NN-Bodenluftdruckmittel im LGM

Dass der global gemittelte NN-Bodenluftdruckmittel im LGM hoher war als heute, hat einen
geometrisch-orographischen und einen thermischen Grund. In der folgenden Uberschlags-
rechnung soll die Erhohung des Meeresspiegels durch die Erwdrmung des globalen Ozeans
vernachlassigt werden.

Dem Volumen, das die Atmosphére zwischen dem damaligen und dem heutigen Mee-
resspiegel zusidtzlich ausfiillte, stand ein Luftvolumen gegeniiber, das von dem heute nicht
existierenden Teil der im LGM aufgebauten Festland-Eismassen verdrangt wurde. Diese Vo-
lumina sollen hier gleich gesetzt werden und als das Produkt der globalen Meeresflache mal
der Meeresspiegeldifferenz dargestellt werden. Der Anteil der aus dem Meer herausgehobe-
nen Kontinente am verdrangten Luftvolumen (vgl. Kap. 1.3) ldsst sich tiberschlagsmaéfig als
das Produkt der globalen Landfldche mal der Meeresspiegeldifferenz berechnen, woraus sich
fiir das gesamte verdrangte Luftvolumen das Produkt der Meeresspiegeldifferenz mal der
Erdoberflache ergibt.

Die verdrangte Luftmasse ist das Produkt des verdrangten Volumens mal der mittleren
Luftdichte im Volumen. Diese Luftmasse wird als gleichméfig tiber der Erdoberfldche ver-
teilt gedacht, die gesamte Atmosphédrenmasse im LGM als gleich der heutigen angesehen.
Damit ist die im LGM auf dem Meeresspiegel zusétzlich auflastende Luftsdule im globalen
Flachenmittel gleich der mittleren Luftdichte des verdrangten Volumens mal der Meeresspie-
geldifferenz, der zusitzliche mittlere NN-Bodenluftdruck gleich der Luftsdule mal der Erd-
beschleunigung. Mit einem um etwa Ay = 120 m niedrigeren Meeresspiegel (Hanebuth
et al., 2000; Fairbanks, 1989), einer mittleren Dichte des verdrangten Luftvolumens von etwa
p = 1,1 kgm~3 und der Erdbeschleunigung g = 9,81 m s~ ergibt diese Uberschlagsrechnung
folgende orographisch bedingte Erhohung A, des globalen NN-Bodenluftdruck-Flachen-
mittels im LGM gegeniiber heute:

ApNN = gpApNN
~ 13 hPa

Bei der Einrichtung des ECHAMS3 fiir das mPMIP-Experiment war das zusitzliche kon-
tinentale Eisvolumen berticksichtigt worden, aber nicht die Meeresspiegelabsenkung. Unter
diesen Bedingungen wire in der obigen Abschidtzung die von den Kontinenten verdriangte
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CPU-Zeitje... pZs(s) Lauf(s) Exp.(h)
Préprozessierung 10 1400 39
Modellierung 8,5 86000 240
Postprozessierung - 220 0,61

Tab. A.1: Numerische Kosten der Modellexperimente. Prozessierte Zeitschritte (pZs) sind bei der Praprozessie-
rung die Randbedingungszeitschritte (12-stiindig), bei der Modellierung die Prognosezeitschritte (5-mintitig). Die
Kosten der Postprozessierung sind nicht proportional zur modellierten Zeitspanne; deshalb fehlen hier die Anga-
ben zu den pZs. Die aufgefiihrten Arbeiten wurden auf einer Cray-SV1 des Rechenzentrums der Universitat Kiel
durchgefiihrt.

Luftmasse auszuklammern, die etwa einem Drittel des gesamten Effekts entspricht. Von den
etwa 12 hPa, die der NN-Bodenluftdruck im Flachenmittel beim mPMIP-Experiment hoher
ist als beim AMIP-Experiment, sind demnach etwa drei Viertel (9 hPa) geometrisch begriin-
det, das restliche Viertel thermisch.

A.2 Erstellung von Graphiken

Um einen schnellen Uberblick iiber Modelldaten zu bekommen, wurde das GrADS (Gridded
Analysis and Display System) genutzt. Mit den GMT (Generic Mapping Tools) lassen sich da-
gegen qualitativ anspruchsvollere EPS-Graphiken erzeugen (z. B. durch die Einbindung von
PostScript-Zeichensitzen).

Zur Unterstiitzung des GrADS wurde das Programm ,gbvint” zur Transformation der
Modelldaten vom GRIB-Datenformat, das von der verwendeten REMO-Version ausgegeben
wird, in das Standard-GrADS-Datenformat genutzt (vgl. Kap. 3.3). Dieses wird vom Pro-
gramm ,gastat” weiterverarbeitet. Die Programme , gbvint” und , gastat” sind mit einer ho-
hen Flexibilitat ausgestattet, aber weder so robust noch so weitgehend automatisiert wie die
Préaprozessierung und die Modellierung. Es fiel deshalb bei der Postprozessierung ein hohe-
rer Bedienungsaufwand an als bei der Modellierung, wogegen die numerischen Kosten nur
2,5 %o der Gesamtkosten betrugen (vgl. Tab. A.1).

Wihrend im GRIB-Format jeder Datensatz Angaben {iber die enthaltenen Daten (Meta-
daten) enthilt, sind im GrADS-Format die Metadaten in einer separaten Datei abgelegt. Eine
Starke des GrADS-Formates ist die Schnelligkeit, mit der auf einzelne Datensdtze zugegrif-
fen werden kann. Auch die einfache Manipulierbarkeit der Metadaten-Textdatei kann gerade
bei experimentellen Anwendungen von Vorteil sein. Nachteilig kann sich die Trennung von
Daten und Metadaten auswirken, wenn Unklarheiten in der Zuordnung von Daten und Me-
tadaten auftreten.

Das GrADS strukturiert Daten nach einem fiinfdimensionalen Schema: Jeder Datensatz

stellt zwei horizontale Dimensionen dar; die Datensitze sind zuerst nach den Vertikalni-
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A.3 Bikubische B-Spline-Interpolation

veaus zu einer dargestellten Grofse (Luftdruck, Temperatur o.4.) angeordnet, dann nach den
Groflen zum jeweiligen Zeitpunkt und schliefilich nach den dargestellten Zeitpunkten. Da
eine Erhohung der Datenstruktur-Dimensionalitdt im GrADS nicht vorgesehen ist, werden
die verschiedenen statistischen Parameterfelder aus den Monats- und Experiment-Statistiken
von ,gastat” als zusatzliche Vertikalniveaus behandelt, deren Bedeutung in Kommentarzei-
len der Metadaten erkldrt werden. In ,gastat” werden diese Kommentarzeilen ausgewertet,
um die Datensitze verschiedener Dateien miteinander identifizieren zu konnen.

A.3 Bikubische B-Spline-Interpolation

Fiir die Koordinatentransformation bei der Einrichtung des Modells und der Anpassung der
globalen Modelldaten an das regionale Modellgitter wurde eine bikubische B-Spline-Inter-
polation mit stetigen ersten Ableitungen verwendet (nach DWD, 1995: Kap. VII, Ab. 2.3.1;
vgl. de Boor, 1962; 1990). Im Vergleich zur gewohnlichen Spline-Interpolation zeichnet sich
die hier verwendete Technik durch geringere Uberschwinger und durch eine i. A. effizientere
Berechnung aus.

Idealisierung

Die vorgegebenen Stiitzstellen werden als Rechteck-Gitter behandelt mit in X- und in Y-Rich-
tung jeweils gleichen Abstdnden benachbarter Gitterpunkte. In unmittelbarer Polndhe wur-
den Stiitzstellen iiber den geographischen Nordpol hinweg mit 180° Langendifferenz wie be-
nachbarte Stiitzstellen behandelt. Fiir die ECHAM3-Modelldaten wird diese geometrische
Vereinfachung als unproblematisch angesehen, da die spektrale Dreiecksabschneidung ge-
wahrleistet, dass die zu transformierenden Felder trotz abnehmender zonaler Gitterpunktab-
stdande zu den Polen hin keine Variabilitat auf kiirzeren Langenskalen darstellen (vgl. Krish-
namurti et al., 1998). Die Abweichungen von der geforderten Aquidistanz bei den Abstinden
benachbarter regionaler Modellgitterpunkte wird vernachlassigt.

Konstruktionsprinzipien

Gegeben sei ein Rechteckgitter von n, xn, Stiitzstellen { ... (z;,y;) ...} und jeweils dazuge-

horigen Feldwerten { ... f; ; ... }; tiberall haben benachbarte z; bzw. y; gleiche Abstande:
=1+ (i-1)6: , Y=+ (-1,

Auferdem ist eine weitere Menge von n’ Interpolationsstellen { ... (z, ) ...} gegeben, die
das Gebiet Giny = [22, Tn, 1) X [¥2, Yn,—1) oder eine Teilflache davon geeignet erfiillt. Gesucht
wird fiir jede Interpolationsstelle (z},y;.) ein Interpolationswert f;, so dass das Feld der In-
terpolationswerte in dem von der Interpolationsstellenmenge {(x} , y;.) } abgedeckten Teil von
Gint die wesentlichen Charakteristika des Feldes { f; ;} wiedergibt (s. Abb. A.1, nédchste S.).
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Tl

Abb. A.1: Veranschaulichung einiger Konstruktionsprinzi-
pien der verwendeten zweidimensionalen bikubischen B-
Spline-Interpolation (BSI) mit Hilfe einer analogen eindi-
mensionalen kubischen BSI mit stetigen Ableitungen bei
dquidistanten Stiitzstellen; Kreise: in den Stiitzstellen ge-
gebenes Feld; graues gestricheltes/punktiertes Parallelo-
gramm: Konstruktion der Steigung in einer Stiitzstelle aus
den jeweils benachbarten Punkten; durchgezogene Linie:

stiickweise kubischer Interpolations-Spline; Kreuze: in den

Stutzstellen Interpolationsstellen ermitteltes interpoliertes Feld.

Um dies zu leisten, wird eine Interpolationsfunktion g(z, y) konstruiert, mit der tiber f; =
g(zy,,y;.) die gesuchten Werte ermittelt werden. Die Funktion g(z,y) soll folgende Kriterien
erfullen:

1. g(z,y) ist in den Stiitzstellen identisch den Feldwerten:
9(xi,y5) = fij (A1)

2. g(x,y) wird in jeder einzelnen Gitterzelle G; ; = [x;, xi+1) X [Yj,yj+1) durch ein bikubi-
sches Polynom p; ; in z und y beschrieben'

g(x,y) Di,j 5 77 ZZ pz,],uz/gu (AZ)
pn=0v=0
mit €:= e (0,1), n:=2%cl0,1)
5 3,

3. g(x,y) ist im Gebiet Gmt (also insbesondere auf den Grenzlinien der Gitterzellen) stetig
und unter ax' aay und 5 8 stetig differenzierbar;

4. g(x,y) hangt in jeder einzelnen Gitterzelle G; ; nur von den Feldwerten in den Stiitz-
stellen der Nachbarschaft {(z;1¢, yj+m) | £,m € {—1...2}} ab.

Die Bedingungen A.1 bis 4 koénnen erfiillt werden und bestimmen die Interpolationsfunk-
tion g(z,y) eindeutig, wenn man in jeder Stiitzstelle die geforderten Ableitungen mit den
entsprechenden zentrierten Differenzen gleichsetzt (vgl. Abb. A.1):

[ g(ziy) = £ = fij | = Glg. (A1)
bz 2 g(xi,y;) = f, = (fix1j — fi—15) /2 A3)
y(%g($iayj) flO = (fig+1 — fij—1)/2
0y axay 9(zi,y;) = = (fit1,j+1 — fixrj-1 — fimrj1 + fic1,j-1) /4
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Realisation

Basierend auf den Bedingungen A.1 bis 4 und dem Ansatz (A.3) wird im Folgenden ein Kon-
struktionsschema fiir g(x, y) vorgestellt. Um fiir die Gitterzelle G; ; C Gint die Interpolations-
funktion g(z,y) zu konstruieren, sind die Polynomkoeffizienten {p,,,,| u,v € {0...3}}! aus
den Feldwerten { fi1¢ jym| {,m € {—1...2}} zu bestimmen. Dazu wird hier wie folgt vorge-
gangen: Durch Differentiation Von Glg. (A.2) gemidfl Bedingung 3 wird dargestellt, wie die
Feldwerte und Differenzen { f* i z j+ml @ B,4,m € {0,1}} aus Ansatz (A.3) von den Polynom-
koeffizienten {p,,, } abhdngen; durch Gleichsetzen mit Ansatz (A.3) und Auflésen nach den
Polynomkoeffizienten erhilt man die gesuchte Abhidngigkeit.

Die Abhiingigkeit der {f +é j+m) von den {p,,} ldsst sich aus den Ableitungen von
Glg. (A.2) konstruieren:

_gogp 2 (

—us goth
Fitegin = 020, (‘haayﬂ p )_

= Seaon? p(&m)
(A.4)

u‘l/‘ —a, -
—§ § Puw | TP B6m e {0,1)
(p—a)! (v—0)!
p=a v=0

Zur Reduktion der Anzahl der Indizes werden hier die {p, . }, { fz Ve jemt und {firejim}
umindiziert und als Spaltenvektoren dargestellt:

DX = Duy f7 f2+gj+m, fr = fivejim
i, fest A,k 1...1

i,j fest, s 6{ 6} (A5)
vy, €4{0...3}, fil,me{0,1} bzw. f:lme{-1...2}

(z.Bmit A\=1+p+4v, y=14+a+268+4+8m, k=6+1+4m)

Damit lassen sich die Abhangigkeiten der { f,y} von den {f} und den {f}} in einfacher
Matrixschreibweise darstellen:

Jil aig a2 ... G116 f1 bi1 b2 ... biie D1
fo as1 a2 ... 0216 P ba1 bao ... b216 D2
ngﬁ aie,1 Q16,2 --- (16,16 fie bie,1 bi62 ... bis16 D16
oder auch: f=Af=Bp (A.6)

Die Komponenten von A werden aus dem Ansatz (A.3) berechnet, die von B mit
Glg. (A.4). Es zeigt sich, dass B reguldr und damit invertierbar ist, weshalb durch Matrixmul-

'In unzweideutigen Fallen werden die Indizes i und j beim Polynom p weggelassen.
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tiplikation mit B~! von links an Glg. (A.6) die Abhéngigkeit der {5y} von den { f;,} dargestellt
werden kann:
p=BAf (A7)

Fiir eine beliebige Gitterzelle G; ; C Gint lassen sich aus den benachbarten Punkten mit
B'A die Koeffizienten des Polynoms p; j(£, ) und mit diesen fiir beliebige Punkte in der Zel-
le die Werte der Interpolationsfunktion bestimmen. In Tabelle A.2, nidchste S. sind die Kom-
ponenten von B'A angegeben. Die Konstruktionsvorschrift fiir diese Koeffizienten gewahr-
leistet die Erfiillung der Bedingungen, die an g(z,y) gestellt werden. Weil g(x,y) stiickwei-
se aus bikubischen Polynomen zusammengesetzt wird, deren Koeffizienten {iber Bedingun-
gen an Funktionswerte und Ableitungen an das zu beschreibende Wertefeld angepasst wer-
den, wird diese Interpolationsfunktion auch als bikubischer B-Spline bezeichnet (vgl. de Boor,
1962; 1990).
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Yj+2
Yj+1
_1 1 _5 1 1 3 _3 1
Yi 1 2 2 1 2 2 2 2 2 2 2
Yi—1
2 3
= &
Yj+2
_ 1 _1 1 1 _5 1 -1 |_1 3 _3 1
Yi+1 2 1 1 2 1 1 1 1 1 1
Y5
) _1 1 _1 _1 5 9 1 1 _3 3 _1
Yj-1 2 1 1 2 1 1 1 1 1 1
2 2 2, 2 3,2
&n £°n £°n
) _1 1 _1 _1 5 9 1 1 _3 3 _1
Yi+2 2 1 1 2 1 1 1 1 1 1
Yjt1 2 -1 1 2 -5 4 -1 | -1 3 -3 1
) _5 5 _5 _5 25 _g 5 5 _15 15 _5
Yj 2 1 4 2 4 1 4 4 4 1
1 1 5 1 1 3 3 1
vi-1 1 —3 2 L' =53 2 =5 |=3 3 —3 3
3 3 2.3 3,3
&n £°n £°n
, 1 _1 1 1 _5 1 -1 |_1 3 _3 1
Yj+2 2 1 1 2 1 1 1 1 1 1
) _3 3 _3 _3 L _3 3 3 _9 9 _3
Yi+1 2 1 1 2 4 1 1 1 1 1
) 3 _3 3 3 15 3 -3 |_3 9 _9 3
Yj 2 1 4 2 1 1 1 1 1 1
) _1 1 _1 _1 5 9 1 1 _3 3 _1
Yj-1 2 1 1 2 1 1 1 1 1 1
Ti—1 Ty Tit+l Tx42 Ti—1 T Tit+l Tx42 Ti—1 Ty Tit+l Tx42 Ti—1 Ty Tit+l Tx42
Tab. A.2: Die Abhingigkeit der Polynomkoeffizienten {p,..| u,v € {0...3}} des interpolierenden bikubischen

B-Splines von den Feldwerten {fi1¢ j4m| ¢,m € {—1...2}}; in jedem Kasten sind die Anteile der Feldwerte

{fit+e,j+m} an einem Koeffizienten p,, ., angegeben; der Ausdruck £n” kennzeichnet den im jeweiligen Kastchen

dargestellten Koeffizienten; die Spaltenbeschriftung x;4, bezeichnet die Spalte mit den Anteilen der fiy,,..., die

Reihenbeschriftung y;4. die Reihe mit den Anteilen der f... j1m; ein Punkt als Feldwert-Anteil steht fiir Null.

107



Anhang

A.4 Glossar

Im Folgenden werden einige meteorologische und modellierungstechnische Begriffe kurz
vorgestellt, aber auch einige Begrifflichkeiten in der Bedeuting erldutert, wie sie in dieser
Arbeit verwendet wird (> dquivalenter Gitterpunktabstand, Boden, Gitter, Grund, Héhenni-
veau, Orographie). Weitergehende Informationen sind der Literatur zu entnehmen (z. B. Mol-
ler, 1973; GARP, 1979; Liljequist und Cehak, 1987; Kurz, 1990; Etling, 1996; Krishnamurti et al.,
1998; von Storch et al., 1999; von Storch und Zwiers, 1999). Querverweise auf andere Eintrage
in diesem Glossar sind mit einem Pfeil (>) gekennzeichnet.

Abschneidung
s. >spektrale Auflosung

absolute Topographie
= geopotentielle > Topographie einer Druckflache (> Geopotential).

Advektion

= horizontales Heranfiihren von Luftmassen.

ageostrophische Stromungs- oder Windkomponente
= Stromungs- oder Windkomponente senkrecht zur > geostrophischen Stromungskom-
ponente

Analyse
Auf der Grundlage einer Zustandsschitzung (etwa einer Vorhersage fiir den betrach-
teten Zeitpunkt auf Grundlage einer vorhergehenden A.) werden in einer A. aktuelle
meteorologische Beobachtungsdaten unter Beriicksichtigung der jeweiligen Datenqua-
litat assimiliert.

antizyklonale Strémung
Antizyklonal ist eine Stromung, die einem nach rechts schwenkenden Bogen folgt.
Hochdruckgebiete in auflertropischen nordlichen Breiten werden antizyklonal um-
stromt. (Ggs.: >zyklonale Stromung)

aquivalenter Gitterpunktabstand
= hier bei spektraler > R- oder > T-Abschneidung der dquatoriale Gitterpunktabstand
des >dquivalenten Gitters zur gegebenen > spektralen Auflosung; bei R-Abschneidung
sollte zusitzlich auch der meridionale Gitterpunktabstand angegeben werden.

aquivalentes Gitter
= das > Punktgitter, auf das sich ein > spektral dargestelltes Feld am effizientesten in
eine > Ortsdarstellung umkehrbar transformieren l&sst.
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Das 4. G. ist auf den Langen- und Breitenkreisen eines Gaufischen Gitters definiert:
Benachbarte Langenkreise haben gleiche Abstidnde, die Positionen der Breitenkreise
werden durch die Nullstellen eines Legendre-Polynoms bestimmt (Krishnamurti et al.,
1998). Ein Gitter mit ; Punkten in zonaler Richtung kann sowohl bei Tn- wie bei Rm-
Abschneidung (s. > spektrale Auflosung) bis n bzw. m < (u — 1)/3 darstellen; ein Gitter
mit v Punkten in meridionaler Richtung kann bei Tn-Abschneidung spektrale Auflo-
sungen bis n < (2v — 1)/3, bei Rm-Abschneidung bis m < (2v — 1) /5 darstellen. Haufig
wird fiir eine hohe Effizienz der Fast Fourier Transformation (FFT) auf die Ortsdarstel-
lung gefordert, dass in den Primfaktorzerlegungen von ;1 und v nur die Faktoren 2,
3 und 5 vorkommen. Deshalb transformiert man z. B. eine T42-Abschneidung auf ein
Gitter mit 12864 Punkten, eine R42-Abschneidung auf ein Gitter mit 128108 Punk-
ten. Der Punktabstand auf dem Aquator ist bei einem &. G. zu einer T-Abschneidung
gleich dem meridionalen Punktabstand, bei einem 4. G. zu einer R-Abschneidung ist
der dquatoriale Punktabstand grofSer.

atmospharische Grenzschicht
= pplanetare Grenzschicht

Aufldsung
= ein Mafs fiir die Abmessungen der kleinsten Strukturen, die bei einer gegebenen
> spektralen oder > Ortsdarstellung identifizierbar sind. Bei einer Ortsdarstellung mit
dquidistantem > Punktgitter kann der Gitterpunktabstand, bei spektraler Darstellung
die Kennung des Koeffizientenabschneidemodells (= die > spektrale A.) oder der > &dqui-
valente Gitterpunktabstand zur Kennzeichnung der A. dienen. Bei abnehmendem Git-
terpunktabstand steigt die A.

barokline Schichtung, Baroklinitat
Isobaren- und Isothermenflachen verlaufen bei b. S. nicht parallel (Ggs.: >barotrope S.),
der > geostrophische Wind verdndert sich mit der Hohe (> thermischer Wind). Der Tem-
peraturgradient auf einem > Druckniveau kann als Mafs fiir Baroklinitit dienen. Baro-
klinitdt kann > Zyklogenese férdern (barokline Instabilitat).

barotrope Schichtung
Isobaren- und Isothermen-Fldchen verlaufen bei b.S. parallel (Ggs.: >barokline S.), der
> geostrophische Wind verdndert sich nicht mit der Hohe.

Boden
Mit ,Boden” ist in dieser Arbeit nur im Zusammenhang mit dem Bodenmodell die
Landoberfldche gemeint. Ansonsten wird so der untere Rand der Atmosphére bezeich-
net, unabhdngig, ob Land oder Meer. (> Grund, > Oberfldche)

Bodenluftdruck, auf NN reduziert
> NN-Bodenluftdruck
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Coriolis-Beschleunigung
Scheinkraft in rotierenden Koordinatensystemen. Sie bewirkt z. B. in aufiertropischen
nordlichen Breiten den > zyklonalen Drehsinn von Tiefdruckgebieten und den antizy-
klonalen von Hochdruckgebieten.

Druckniveau
= Fldche mit konstantem Druck, die als > Vertikalniveau verwendet wird.

finite Differenzen
Eine Modellierung mit finiten Differenzen arbeitet mit Zustandsfeldern in > Ortsdar-
stellung und mit Differenzengleichungen fiir die Durchfiihrung von Prognoseschritten.
Zur Orts-Diskretisierung wird das dargestellte Feld fiir die Modellierung nur auf einer
diskreten und endlichen Punktmenge definiert. Eine solche Punktmenge wird héufig
als ein > Punktgitter realisiert.

freie Atmosphéare
Die Stromung in der f. A. wird nicht von Scherturbulenzen gestort, die von der Boden-
rauigkeit erzeugt werden. Die f. A. grenzt an ihrer Unterseite an die > planetare Grenz-
schicht.

Geopotential
= spezifische potentielle Energie im Gravitationsfeld der Erde, i. A. relativ zum Geoid.
Bisweilen wird der Begriff des Geopotentials mit der > geopotentiellen Hohe identifi-
ziert.

geopotentielle Héhe
Linear zum > Geopotential ldsst sich die g. H. (z. B. tiber > NN) definieren, die bei gerin-
ger Verdnderlichkeit der Erdbeschleunigung entsprechend wenig von der metrischen
Hohe abweicht.

geostrophische Stromungs- oder Windkomponente
= Stromungs- oder Windkomponente in Richtung des > geostrophischen Windes. Senk-
recht dazu: > Ageostrophische Stromungskomponente.

geostrophischer Wind
= horizontale Stromung, deren > Coriolis-Beschleunigung die Resultierende der Volu-
menkrifte (Druckgradientkraft, Gravitation), jeweils bezogen auf den horizontalen An-
teil, aufhebt. Der g. W. folgt den Schnittlinien der Isobaren- mit den Isohypsenflachen.
Am Aquator ist der g. W. wegen der hier fehlenden Coriolis-Beschleunigung nicht defi-
niert. Der g. W. ist um so stédrker, je steiler die Isobaren- und Isohypsenflichen zueinan-
der stehen. Auf der Nordhalbkugel ist der g. W. so orientiert, dass auf einem Hohenni-
veau der Luftdruck in Stromungsrichtung gesehen nach rechts ansteigt und nach links
abfillt bzw. auf einem Druckniveau das > Geopotential. Der Temperaturgradient auf
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einem > Druckniveau ist ein Maf fiir die Verdnderung des g. W. mit der Hohe (> thermi-
scher Wind).

In der > freien Atmosphére wird die Stromung in der Regel in guter Ndaherung durch
den g. W. beschrieben. Unter dem Einfluss der Reibung am > Boden wird dieser abge-
bremst und zum niedrigeren Druck hin abgelenkt.

Gitter
hier bedeutungsgleich zu > Punktgitter.

Grund
= in dieser Arbeit der untere Rand der Atmosphire, unabhingig, ob Land oder Meer
(z.B.in ,,2 m tiber Grund”; vgl. > Boden, > Oberfldche)

HGhenniveau
Eine Flache mit konstanter > Geopotentialdifferenz zu einer Bezugsfldche, etwa zum

Geoid oder zum >Boden. Ohne genauere Bezeichnung ist hier das Geoid die Referenz-
flache.

hydrostatische Néherung
Unter Vernachldssigung des dynamischen Einflusses der Luftbewegung auf den Luft-
druck wird angenommen, dass der Luftdruck nur vom Gewicht der auflastenden Luft-
sdulenmasse abhingt. Die Abnahme des Luftdruckes mit der geopotentiellen Hohe
wird dann nur von der Luftdichte und der Erdbeschleunigung bestimmt.

katabatische Winde

= Fallwinde, die durch das Absinken stark abgekiihlter bodennaher Luftschichten
tiber geneigten (insbesondere Eis-) Oberflachen entstehen und durch die orographische
Zwangsbedingung eine Horizontalkomponente erhalten. Auf grofsen nordhemisphari-
schen Flachen wird diese Stromung von der > Coriolis-Beschleunigung um etwa 30—
60° aus der hangabwirts weisenden Richtung nach rechts abgelenkt (Klein et al., 2001;
Klein, 2000; Heinemann, 1999). Im Gegensatz zu vielen groffrdaumigen Strémungen in
der freien Atmosphére der mittleren und hohen Breiten balancieren k. W. nicht primaér
den horizontalen Druckgradienten gegen die Coriolisbeschleunigung, sondern in erster
Linie den vertikalen Druckgradienten und Reibungskrifte gegen die Gravitation. K. W.
sind deshalb weitgehend unabhéngig vom > geostrophischen Wind.

langwellige Abstrahlung, Rickstrahlung
= die Temperaturstrahlung (grofitenteils im infraroten Spektralbereich), welche die Er-
de in den Weltraum abstrahlt. Die Erd- und die Ozeanoberfldche strahlen Tempera-
turstrahlung nach oben in die Atmosphére ab. Ein Teil dieser Strahlung wird von den
Treibhausgasen der Atmosphire absorbiert (H,O, CO,, CHy etc.). Bei Bewolkung wird
ein weiterer Teil von den Wolken wieder nach unten zuriickgestreut oder absorbiert.
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Die Wolken strahlen wiederum Temperaturstrahlung nach oben ab. Die Intensitét der
Temperaturstrahlung nimmt stark mit steigender Temperatur des Strahlers zu; zudem
strahlen Wolkentropfchen mit dhnlich effektiver Emissivitdt ab wie die Erd- und die
Ozeanoberfliche. Tiefe Wolken, die kaum kilter sind als die Oberflidche, strahlen des-
halb mit dhnlicher Intensitit wie die Oberfldche, hohe und damit kéltere Wolken dage-
gen sehr viel schwécher. Die 1. A. wird deshalb neben den Treibhausgasen von hoher
Bewolkung effektiv abgeschwiécht, von niedriger Bewolkung dagegen kaum.

Da auf polaren Eisschilden gerade im Winter hdufig tiber sehr kalten oberflichennahen
Luftmassen eine méchtige Inversionsschicht liegt, kann die Abstrahlung der Oberflache
von untergeordneter Bedeutung fiir die Gesamt-Abstrahlung sein. Aufierdem sind un-
ter solchen Bedingungen die Temperaturunterschiede tiber den troposphérischen Ho-
henbereich geringer als unter sonst tiblichen Bedingungen. Deshalb hat Bewolkung in
solchen Situationen keinen starken Einfluss auf die 1. A.

meridional
= langenkreisparallel.

meteorologischer Larm
= hochfrequentes Rauschen in einer Zirkulationsmodellierung.

Modellgitter

= das Punktgitter, das ein Modell zur > Ortsdarstellung seiner Zustandsfelder verwen-
det.

NN Mit NN wird hier die Hohe des Geoids bezeichnet, das mit dem jeweiligen mittleren
Meeresspiegels (rezent bzw. LGM) korrespondiert.

NN-Bodenluftdruck

= Bodenluftdruck nach Herausrechnen des > orographischen Anteils. Wo die > Orogra-
phie auf > NN liegt (z. B. auf See), ist der NN-B. gleich dem tatsdchlichen Bodenluft-
druck. Uber Land wird der Bodenluftdruck auf NN extrapoliert, wofiir ein Tempera-
turprofil zwischen NN und der hoher liegenden Landoberfldche konstruiert wird. Bei
der Reduktion gerade auf hohen Orographien sind Kompromisse einzugehen, wenn die
Luftdichte an den einzelnen Hohenlinien der Orographie horizontal variiert, wie esi. A.
der Fall ist.

Oberflache
Um Verwechselungen zu vermeiden, wird die Lufttemperatur am Unterrand der Atmo-

sphére als Oberflachentemperatur und nicht als Bodentemperatur bezeichnet. (>Boden,
> Grund)
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Okkludierung, Okklusion
Okkludierung = Vereinigung einer Warm- und einer Kaltfront im Frontensystem eines
Boden-Tiefdruckgebiets (> synoptischer Wirbel).

Okklusion = der Fronttyp, der durch die Okkludierung einer Warm- und einer Kaltfront
entsteht.

Orographie
Die > Topographie der Oberfldche der festen Erde oder, wie hier, der unteren Begren-
zungsflache der Atmosphare.

Ortsdarstellung
= direkte Darstellung der horizontalen Ortsabhédngigkeit von Zustandsfeldern tiber de-
ren Werte in verschiedenen Orten (vgl.: > finite Differenzen; als Ggs.: > spektrale Dar-
stellung).

planetare Grenzschicht
In der p. G. wird die Stromung durch Scherturbulenzen gestort, die von der Boden-
rauigkeit erzeugt werden. Die Machtigkeit der p. G. betrdgt je nach Oberflichenrau-
igkeit, Windgeschwindigkeit und thermischer Schichtungsstabilitdt etwa 150-1500 m
tiber Grund. Oberhalb der p. G. grenzt die > freie Atmosphire an.

Punktgitter
Eine Punktmenge in Form eines P. wird {iber die Kreuzunspunkte zweier Kurvenscha-
ren definiert (z. B. von Langen- mit Breitenkreisen).

R-Abschneidung
s. >spektrale Auflosung

Rucken
= Gegenteil von > Trog.

spektrale Auflésung
= Kennung des Spektralkoeffizientenabschneidemodells bei &> spektraler Darstellung.

Zur Beschriankung der berticksichtigten Koeffizienten bei > spektraler Darstellung kom-
men als Abschneidemodelle hidufig die rhomboidale oder die Dreiecksabschneidung
zum Einsatz. Bei einer rhomboidalen Rm-Abschneidung (m € N) werden Koeffizienten
zu den Ordnungen —m bis m und in der Ordnung & zu den Graden |k| bis |k| + m be-
riicksichtigt. Bei einer Tn-Dreiecksabschneidung (n € N) werden Koeffizienten zu den
Graden 0 bis n und im Grad ¢ Ordnungen von —/ bis ¢ beriicksichtigt. Bei einer Erho-
hung von m bzw. n vergrofsert sich der darstellbare Detailreichtum.
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spektrale Darstellung

= Darstellung der horizontalen Ortsabhingigkeit von Zustandsfeldern tiber deren Ent-
wicklungskoeffizienten nach Kugelfunktionen (vgl. demgegentiber: > Ortsdarstellung).
Bei s.-r D. wird eine Diskretisierung durch die Beschrankung auf eine endliche Koeffi-
zientenmenge realisiert (vgl. > spektrale Auflosung).

spektrales Modell

Ein spektrales AGCM arbeitet entweder nur mit > spektral dargestellten Zustandsfel-
dern, oder es verwendet die spektrale Darstellung in einem Teil des Prognoseschrittes,
etwa in der Dynamik. In diesem Zusammenhang wird die Darstellung der Langen- und
Breitenabhédngigkeit von Zustandsfeldern als Ortsdarstellung, deren Entwicklung nach
Kugelfunktionen als s. D. bezeichnet.

synoptischer Wirbel

= in au8ertropischen Breiten ein Wirbel von etwa 700-1500 km Durchmesser. In nérdli-
chen auflertropischen Breiten korrespondiert ein zyklonaler s. W. mit einem Bodentief-
druckgebiet, ein antizyklonaler s. W. mit einem Bodenhochdruckgebiet. In stidlichen
Breiten ist die Verkniipfung von Wirbel-Drehsinn und Bodenluftdruckanomalie umge-
kehrt.

In mittleren und hohen Breiten bilden sich viele s. W. im Bereich von Luftmassengren-
zen, wo hohe > Baroklinitédt die > Zyklogenese fordert. Besonders mit einem Bodentief-
druckgebieten assoziierte s. W. (TW) vermischen die aneinander angrenzenden Luft-
massen, deren Temperaturgegensatz die Energiequelle fiir den jeweiligen s. W. ist. Ohne
die Auffrischung des Temperaturgegensatzes von unten > okkludieren deshalb solche
TW mit der Zeit, schwichen sich ab und 16sen sich schliefSlich auf.

T-Abschneidung

s. >spektrale Auflosung

thermischer Wind
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= Differenz des > geostrophischen Windes zwischen zwei > Hohen- oder > Druckni-
veaus. Nur bei >barotroper Schichtung existiert kein th. W.

Die Vertikalableitung des geostrophischen Windes ist vom Betrag her proportional zum
Betrag des Temperaturgradienten auf dem betreffenden Druckniveau, von der Richtung
her stehen beide Vektoren senkrecht zueinander. Wo auf einem Druckniveau die Gradi-
enten von Temperatur und > Geopotential einen gleichgerichteten (entgegengesetzten)
Anteil haben, da haben auch der thermische und der geostrophische Wind einen gleich-
gerichteten (entgegengesetzten) Anteil und der geostrophische Wind wird mit zuneh-
mender Hohe starker (schwécher). Sind die genannten Gradienten (anti-)parallel ausge-
richtet, dann dndert sich die Richtung des geostrophischen Windes mit der Hohe nicht.



A.4 Glossar

Topographie
= Lage einer Flache im Raum, z. B. der Meeres-/Landoberfldche.

Trog Troge und Riicken bezeichnen Senken bzw. Erhebungen der > absoluten Topographie
einer Druckflédche.

Vertikalkoordinate
Eine Grofie mit einem streng monotonen funktionellen Zusammenhang zur metrischen
Hohe tiber > NN kann als Vertikalkoordinate verwendet werden. Beispiele sind die
> geopotentielle Hohe, unter der Voraussetzung dessen strenger Monotonie auch der
Luftdruck (etwa abgesichert durch die > hydrostatische Ndherung) oder das Verhiltnis
von Luftdruck zu Bodenluftdruck.

virtuelle Temperatur
proportional zum Quotienten von Luftdruck durch Luftdichte. Die virtuelle Temperatur
eines Atmosphdrenvolumens ist gleich der thermodynamischen Temperatur, wenn das
Volumen nur solche Gase enthilt, die in der Tropo- und Stratosphére in konstantem
Mischungsverhiltnis auftreten, z. B. Stickstoff, Sauerstoff, Edelgase. Der grofste Anteil
am Unterschied zwischen virtueller und thermodynamischer Temperatur bewirkt in
der Troposphére der Wasserdampfgehalt.

Vorzugswindrichtung
= Richtung des mittleren Windvektors, wenn dessen Betrag nicht viel kleiner ist als der
Median der Windgeschwindigkeit (vgl. Kap. 3.4).

zonal

= entlang eines Breitenkreises.

zyklonale Strémung
Zyklonal ist eine Stromung, die einem nach links schwenkenden Bogen folgt. Tiefdruck-
gebiete in auflertropischen nordlichen Breiten werden zyklonal umstromt. (Ggs.: > anti-
zyklonale Stromung)

Zyklogenese, Zyklolyse
= Entstehung und Intensivierung bzw. Schwachung und Zerfall > synoptischer Wirbel,
insbesondere solcher, die mit Bodentiefdruckgebieten korrespondieren.
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Verzeichnisse

Abkurzungen

AGCM globales Atmosphéaren-Zirkulationsmodell (atmospheric > GCM)

AMIP Atmospheric Model Intercomparison Project (Gates, 1992)

CGCM gekoppeltes globales Zirkulationsmodell (coupled > GCM,; fiir einen Vergleich ver-
schiedener Modelle s. z. B. Lambert und Boer, 2001)

CLIMAP  Climate: Long-Range Investigation Mapping and Prediction (CLIMAP, 1976; 1981)

COHMAP  Cooperative Holocene Mapping Project (COHMAP, 1988)

COLA Center for Ocean-Land-Atmosphere Studies; ein >1GES-Zentrum (http://grads.iges.
org/cola.html)

DKRZ Deutsches Klimarechenzentrum, Bundesstrafle 55, 20146 Hamburg, D (http://
www.dkrz.de)

DWD Deutscher Wetterdienst (http://www.dwd.de)

ECHAM  ein> AGCM, Hamburger (> MPIfM, > DKRZ) Weiterentwicklung des > AGCM des
>ECMWEFE (cycle 31)

ECMWF  Europdisches Zentrum fiir mittelfristige Wettervorhersagen, (European Centre for
Medium-range Weather Forecasts), Reading, UK (http://www.ecmwf.int)

EM Europamodell des > DWD (1995)

EMIC semikomplexes Erdsystemmodell, (Earth system model of intermediate complexity),
z.B. Bern-2.5D-CM, CLIMBER, ECBILT, PUMA-LSG u. a. (fiir eine Ubersicht iiber
verschiedene Modelle s. z. B. PIK, 2000)

ERA >ECMWE-Reanalyse (Gibson et al., 1999)

ENSO El Nifio/Southern Oscillation; mehrjahrige klimatische Oszillation mit Schwerpunkt
im tropischen Pazifik.

GCM globales Zirkulationsmodell (general circulation model)

GMT Global Mapping Tools (http://gmt.soest.hawaii.edu/)

GrADS  Gridded Analysis and Display System (http://grads.iges.org/grads/)

GRIB GRIdded Binary; ein > WMO-Standard-Datenformat (http://www.wmo.ch/web/
www /reports/Guide-binary-2.html)

IGES Institute of Global Environment and Society, Inc., USA (http://grads.iges.org/)
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Verzeichnisse

kJvh

LAM

LGM

LGM-AUG,

LMD
LMDz

MIHam

MPIfM

netCDF
NN
NOAA

OGCM
PMIP
RCM

REMO

REZ-AUG,

SST
WMO
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in dieser Arbeit: 1 kJvh = 1000 Kalenderjahre vor 1950; von anderen Autoren z. B.
als , kyr., B.P.” bezeichnet

ein Atmosphdrenmodell mit einem Modellgebiet von typischerweise einigen 100
1000 km Kantenldnge (limited area model); eine Realisationsmoglichkeit fiir ein Re-
gionalmodell (> RCM)

Letztes Glaziales Maximum, ca. 18-22 > kJvh

LGM-FEB
in dieser Arbeit vorgestellte Experimente mit > LGM-August- bzw. -Februar-
Randbedingung

Laboratoire de Météorologie Dynamique, CNRS/Ecole Normale Supérieure, Paris, F

Anpassung des > LMD5.3 > AGCM an polares Klima und mit ortlich variierender
Auflosung (fiir LMD-zoom; Krinner und Genthon, 1997; Krinner et al., 1997)

Meteorologisches Institut der Universitit Hamburg, BundesstrafSe 55, 20146 Ham-
burg, D

Max-Planck-Institut fiir Meteorologie in Hamburg, Bundesstrafle 55, 20146 Ham-
burg, D (http://www.mpimet.mpg.de/)

network Common Data Form (http://www.unidata.ucar.edu/packages/netcdf/)
Normal-Null, Hohe des Geoids; vgl. Glossareintrag

National Oceanic and Atmospheric Administration, Department of Commerce, USA
(http://www.noaa.gov/)

globales Ozean-Zirkulationsmodell (oceanic > GCM)
Paleoclimate Modelling Intercomparison Project

Regionalmodell (regional climate model); entweder ein > LAM oder ein > AGCM mit
ortlich variierender Auflosung

ein regionales Atmosphédrenmodell, Hamburger (> MPIfM, > DKRZ) Weiterent-
wicklung aus dem > EM des > DWD

REZ-FEB
in dieser Arbeit vorgestellte Experimente mit rezenter August- bzw. Februar-
Randbedingung

Meeresoberflachentemperatur (sea surface temperature)

World Meteorological Organization; eine Organisation der Vereinten Nationen
(http://www.wmo.ch)
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