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Gedanken

Clouds are pictures in the sky

They stir the soul, they please the eye
They bless the thirsty earth with rain,
which nurtures life from cell to brain-
But no! They’re demons, dark and fire,
hurling hail, wind, flood, and fire
Killing, scarring, cruel masters

Of destruction and disasters

Clouds have such diversity-

Now blessed, now cursed,

the best, the worst

But where would life without them be?

Vollie Cotton
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Zusammenfassung

In der vorliegenden Arbeit ist ein neues Wolkenmikrophysik-Schema (PCI) fiir stratiforme
Wolken entwickelt worden, um die Komponenten des hydrologischen Kreislaufs im globalen
atmosphérischen Zirkulationsmodell ECHAM realistischer darzustellen. Wolkenfllissigwasser
und Wolkeneis wird mit Hilfe separater prognostischer Gleichungen berechnet. Fiir die Nie-
derschlagsbildung warmer Wolken ist eine Formulierung der Autokonversionsrate gewéhlt
worden, die neben der Abhingigkeit vom Fliissigwassergehalt auch die Anzahldichte der Wol-
kentrépfchen beriicksichtigt. Damit er6ffnet sich die Moglichkeit der Kopplung von Wolken-
mikrophysik und Aerosolphysik. Hier wird die Anzahldichte der Wolkentrépfchen iiber eine
empirische Beziehung aus der Masse der Sulfat-Aerosole, die aus einer Simulation des Schwe-
felkreislaufs mit ECHAM gegeben ist, gewonnen. Fiir die Niederschlagsbildung tiber die Eis-
phase wurde eine Parameterisierung der Aggregationsrate gewihlt, die zusétzlich zum
Eiswassergehalt die GroBe der Eisteilchen beinhaltet. Der Eisteilchenradius wird als Funktion
des Eiswassergehaltes parameterisiert.

Mit dem neuen Wolkenmikrophysik-Schema wurden Modellsimulationen i{iber mehrere Jahre
durchgefiihrt und die Ergebnisse mit denen des Standardmodells (CTL) sowie Beobachtungs-
daten verglichen. Der Niederschlag aus stratiformen Wolken ist in PCI niedriger als in CTL, da
mehr stratiformer Regen verdunsten und mehr Schnee sublimieren kann. Somit ist der hydro-
logische Kreislauf verlangsamt. Die stratiforme Niederschlagsabnahme wird durch Zunahme
des konvektiven Niederschlags zum Teil kompensiert. Als Folge der héheren Verdunstungs-
und Sublimationsrate in der Atmosphére ist die relative Feuchte in der unteren tropischen Tro-
posphire erhsht, in besserer Ubereinstimmung mit MeBdaten der CEPEX-MeBkampagne.
Durch Einfiihrung einer geographischen Variation der Anzahldichte der Wolkentrépfchen in
PCI enthalten maritime Wolken, insbesondere tropische, in der Regel weniger Wolkentropf-
chen als kontinentale. Das fithrt zu einer geringeren Uberschitzung des Fliissigwasserweges
(vertikal integriertes Wolkenfliissigwasser) in den Tropen als in CTL. Allerdings bewirkt die
Kopplung der Anzahldichte der Wolkentropfchen an die Masse der Sulfat-Aerosole eine Uber-
schétzung des Fliissigwasserweges vor den Ostkiisten Asiens und Nordamerikas. Der Eiswas-
serweg hat in CTL in den Tropen ein Maximum, wihrend in PCI die hochsten Eiswasserwege
in den Extratropen der jeweiligen Winterhemisphére simuliert werden und der tropische Eis-
wasserweg leicht abgenommen hat. Als Folge des reduzierten Fliissig- und Eiswasserweges in

den Tropen sind das kurz- und langwellige ,,cloud forcing® in PCI niedriger als in CTL und



damit in besserer fjbereinstimmung mit Satellitendaten (ERBE).

Statistische Vergleiche des Anstiegs des Wolkenwassergehalts mit zunehmender Temperatur
zeigen, dal CTL den beobachteten Anstieg gut simuliert. In PCI fiihren effiziente Misch- und
Eisphasenprozesse zwischen ca. 272 K und 255 K dazu, da3 der Wolkenwassergehalt niedriger
ist als beobachtet. Bei niedrigeren Temperaturen ist der mit PCI simulierte Wolkenwasserge-
halt den Beobachtungsdaten in den Extratropen dhnlicher als der mit CTL simulierte.

In einem Sensitivitidtsexperiment mit einer Parameterisierung des Bedeckungsgrades, die
neben der relativen Feuchte auch den Wolkenwassergehalt berticksichtigt (PCCX), ist der
Bedeckungsgrad in hohen Breiten in Einklang mit Beobachtungsdaten gegeniiber PCI weiter
reduziert. Nachteilig ist, daB3 die ostpazifische und atlantische innertropische Konvergenzzone
weniger stark ausgeprégt sind als beobachtet. In PCCX werden wéhrend El Nifio und La Nifia-
Ereignissen, wie beobachtet, gleich groBe Anomalien des kurz- und langwelligen cloud for-
cings simuliert. Ursache hierfiir ist die stirkere Verminderung des Bedeckungsgrades niedriger
Wolken im Vergleich zu dem hoher Wolken in den Tropen. In CTL und PCI hingegen (iber-
wiegt die Anomalie des kurzwelligen die des langwelligen cloud forcings.

Die Sensitivitdt des neuen Wolkenmikrophysik-Schemas ist gegeniiber einer globalen Erwir-
mung der Meeresoberflichentemperatur um 4 K untersucht worden. In PCI nimmt der Eiswas-
serweg im wirmeren Klima ab, wihrend er in CTL zunimmt. Ursache hierfiir ist die effektive
Niederschlagsbildung iiber die Eisphase bei hohen Wolkeneis-Mischungsverhéltnissen in PCIL.
Die Zunahme des Fliissigwasserweges in PCI betrdgt nur 60% der in CTL, und der Bedek-
kungsgrad nimmt um zwei Prozentpunkte ab, wéihrend er in CTL um einen halben Prozent-
punkt zunimmt. Als Folge davon sind die Anderungen des kurz- und langwelligen cloud
forcings in PCI wesentlich geringer als in CTL. So verstirken Wolken die globale Klimasensi-
tivitdt um 24% in CTL, aber nur um 10% in PCL

Zusammenfassend 148t sich festhalten, dal CTL und PCI die groben Strukturen der beobachte-
ten physikalischen und optischen Eigenschaften der Wolken reproduzieren und dabei meistens
im Rahmen der MefBungenauigkeit liegen. Der Vorteil von PCI liegt darin, daB es die wolken-
mikrophysikalischen Prozesse detaillierter beschreibt und dafl der Rahmen geschaffen ist, die
Aerosolphysik an die Wolkenphysik zu koppeln. Es kann somit verldBlicher fiir Abschétzun-
gen der Aerosol-Wolken-Wechselwirkung und fiir Abschéitzungen der Wolken-Klima-Rick-

kopplung eines geénderten Klimas dienen.
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Abstract

A new cloud microphysics scheme (PCI) has been developed to yield a more physically based
representation of the components of the atmospheric moisture budget in the general circulation
model ECHAM. This new approach considers cloud water and cloud ice as separate prognostic
variables. The precipitation formation scheme for warm clouds distinguishes between mari-
time and continental clouds by considering the cloud droplet number concentration in addition
to the liquid water content. Thus, the framework is provided to couple cloud microphysics and
aerosol physics. Based on several observational data sets, the cloud droplet number concentra-
tion is derived from the sulfate aerosol mass concentration as obtained from the sulfur cycle
simulated by ECHAM. The precipitation formation scheme in the ice phase considers the
dependence on the ice crystal size in addition to ice water content. The ice crystal size is
parameterized in terms of ice water content.
Results obtained with the new scheme are compared to the standard cloud scheme in ECHAM
(CTL) and satellite observations and in-situ measurements of physical and radiative cloud
properties. Due to a higher evaporation and sublimation rate of stratiform precipitation in PCI
the hydrological cycle is decelerated. The decrease in stratiform precipitation is partly com-
pensated by an increase in convective precipitation. A consequence of the higher evaporation
and sublimation rate is an increase in relative humidity in the lower tropical troposphere which
corresponds more closely to observations taken during CEPEX. The overestimated liquid
water path over convectively active regions in the tropics in CTL is reduced in PCI because of
the introduction of a geographically varying cloud droplet number concentration. However, the
liquid water path is overestimated east of North America and Southeast Asia due to high levels
of sulfate aerosols and, hence, cloud droplets. The ice water path is 40% higher in PCI com-
pared to CTL. It is higher in the extratropics while it is slightly lower in the tropics. As a result
of the reduction in liquid and ice water path in the tropics in PCI, the shortwave and longwave
cloud forcing is lower than in CTL and, thus, fits better to the satellite observations (ERBE).
The observed increase in cloud water and cloud ice with rising cloud temperature is captured
in both simulations. In PCI the precipitation formation in the ice phase is so efficient above
255 K that cloud water and cloud ice are lower than observed. At lower temperatures in PCI,
cloud water and cloud ice in the extratropics correspond more closely to observations than in

CTL.
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In a sensitivity experiment with a new parameterization of cloud cover depending not only on
relative humidity but also on cloud water (PCCX), the overestimated total cloud cover in PCI
is reduced in high latitudes in correlation with observations. However, the intertropical conver-
gence zone in the East Pacific and Atlantic is not as pronounced as observed. Due to the greater
reduction of tropical low level clouds than of high level clouds in PCCX, amplitudes of the
anomalies of shortwave and longwave cloud forcing are of equal size during El Nifio and La
Nifia events. In CTL and PCI, however, the shortwave cloud forcing anomalies are larger than
the longwave ones.

The performance of the new cloud microphysics scheme is analyzed in terms of its climate
sensitivity due to an increase in sea surface temperature by 4 K. The main difference between
PCI and CTL is the decrease in ice water path in PCI compared to the increase in ice water
path in CTL in the warmer climate. This is caused by the more rapid increase of the precipita-
tion formation rate in the ice phase with increasing cloud ice in PCI than in CTL. The increase
in liquid water path in PCI is only 60% of that in CTL and cloud cover decreases by roughly
2% while it increases by 0.5% in CTL. Therefore the changes in cloud forcing are much
smaller in PCI than in CTL. Clouds enhance the global climate sensitivity by 24% in CTL but
by only 10% in PCI.

To summarize, CTL and PCI capture the overall features of the observed physical and optical
cloud properties, and the simulated results usually lie within the range of observed uncertainty.
The advantage of PCI is that it is describes the cloud microphysical properties in more detail
and that the framework is provided to couple aerosol physics and cloud physics. Therefore
aerosol-cloud-interactions and cloud radiation feedbacks in a changed climate can be esti-

mated more reliably.
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1. Einleitung

1.1 Motivation

Satellitenaufnahmen belegen, daB ungefihr 60% der Erdoberfliche stindig mit Wolken
bedeckt sind. Sie stellen eine wichtige Komponente im hydrologischen Zyklus dar, der in
Abb. 1.1 schematisch dargestellt ist (nach Hartmann, 1994). Bei gleichbleibender Masse
wechselt der Phasenzustand des Wassers beim Durchlaufen des hydrologischen Kreislaufs
zwischen gasférmiger, fllissiger und fester Phase. Wihrend die Verweildauer von Wasser im
Ozean und in den kontinentalen Eisschilden Jahrtausende betrégt, sind es nur neun bis elf Tage
in der Atmosphire (Rodhe, 1992; Peixoto und QOort, 1992; Pruppacher und Jaenicke, 1995).
Der atmosphérische Wasserdampf kann vertikal und horizontal {iber weite Strecken transpor-
tiert werden. So riihrt ein Drittel des Niederschlags liber Land urspriinglich aus der Verdun-

stung tber den Ozeanen. Umgekehrt wird der vermehrte Niederschlag iiber Land durch die

Fliisse wieder den Ozeanen zugeleitet.

Abbildung 1.1: Schematische Darstellung des hydrologischen Kreislaufs (ot kg a’'] nach Hartmann (1994).
E,, E, ist die Verdunstung iiber den Ozeanen bzw. Land, P, P; ist der Niederschlag tiber den
Ozeanen bzw. Land, FT ist der Feuchtetransport von den Ozeanen zum Land und R ist der
Oberflachenabflu.

AuBlerdem beeinflussen Wolken entscheidend den Strahlungshaushalt der Erde. Wie in
Abb. 1.2 zu sehen ist, sind die Effekte von Wolken im langwelligen und kurzwelligen Spek-
tralbereich gegenldufig. Wolken reflektieren kurzwellige Strahlung zuriick ins Weltall und

reduzieren somit die Einstrahlung an der Erdoberfliche (Albedoeffekt der Wolken). Im Lang-



welligen absorbieren Wolken Teile der von der Erdoberfliche und Atmosphére emittierten
Strahlung und emittieren Strahlung entsprechend den niedrigeren Temperaturen im Wolkenni-
veau. Infolgedessen wird sowohl die atmosphérische Gegenstrahlung erhoht als auch die
Abstrahlung in den Weltraum reduziert (Treibhauseffekt der Wolken). Welcher von diesen bei-
den gegenliufigen Effekten lokal tiberwiegt, hingt von den atmosphérischen Bedingungen und
den optischen Eigenschaften der Wolken ab. Bei Eiswolken iberwiegt meist der erwérmende
Effekt (Liou, 1986). Ihre Transmission im Kurzwelligen ist recht hoch, verglichen mit der
anderer Wolkenarten, und somit ist ihr Albedoeffekt relativ klein. Andererseits ist ithr Treib-
hauseffekt vergleichsweise groB, da sie durch ihre grofie Wolkenhéhe eine niedrige Tempera-
tur aufweisen und deshalb wesentlich weniger Strahlung in den Weltraum emittieren als die
darunterliegende Erdoberfliche oder Atmosphire. Tiefe Wolken hingegen reflektieren viel
kurzwellige Strahlung. Thr Treibhauseffekt ist gering, da sich ihre Strahlungstemperatur kaum

von derjenigen der Erdoberfliche unterscheidet, so daB meist der Albedoeffekt iberwiegt.

\ / bewdlkte Atmosphire

SCF=-48 F|=235

wolkenfreie f

Referenzatmosphére

-2& /ch_288
F 2 40 LCF 30

Abbildung 1.2: Schematische Darstellung der Strahlungsfltisse am Atmosphérenoberrand [Wm2], abgeleitet
aus Daten des ,,Earth Radiation Budget Experiments* (ERBE) nach Collins et al. (1994). F; und
F, sind der kurzwellige und langwellige NettostrahlungsfluB, F,* und F*® sind die Strahlungs-
fliisse in einer wolkenfreier Referenzatmosphire und SCF, LCF und CF sind das kurzwellige,
langwellige und Netto cloud forcing.

Die Strahlungswirksamkeit von Wolken kann quantifiziert werden durch das ,.cloud forcing
(CF)* (auch cloud radiative forcing). Es ist definiert als die Differenz der Nettostrahlungsflu$3-

dichten am Atmosphirenoberrand zwischen einer bewolkten Atmosphéire und einer wolken-



freien Referenzatmosphire (Cess und Potter, 1987; Ramanathan et al., 1989). Als Funktion
der emittierten langwelligen Strahlung (F;), der solaren Einstrahlung (S,) und der Albedo (o)

kann das cloud forcing wie folgt geschrieben werden:
CF = LCF+SCF = (F,'~F)-S,(0.-q_) (1.1)

wobei cs flir die GroBen der wolkenfreien Referenzatmosphire steht, LCF fiir das langwellige
cloud forcing und SCF fiir das kurzwellige.

Global und tber die Jahre 1985-1989 gemittelt betrigt SCF=-48 Wm?2 (Abb. 1.2) und
LCF=30 Wm'2, wie aus Daten des ,,Earth Radiation Budget Experiments* (ERBE) abgeleitet
worden ist (Collins et al., 1994). Insgesamt wird der Strahlungsgewinn des Systems Erde-
Atmosphére durch Wolken um CF=-18 Wm2 reduziert. Das entspricht etwa dem vierfachen
des Strahlungsgewinns, der durch eine Kohlendioxid- (CO,) Verdopplung entsteht (Cess et al.,
1993; IPCC, 1994). Sofern sich die Wolkenbedeckung, der Wolkentyp, die Wolkenh6he oder
die mikrophysikalischen Eigenschaften der Wolken in einem wérmeren Klima &ndern, stellen
Wolken ein Element der Riickkopplung im Klimasystem dar. Der EinfluB von Wolken auf das
heutige Klima mit einem globalen Bedeckungsgrad b von 60% und CF=-18 Wm2 kann ver-
einfacht abgeschétzt werden als CF/b=-18 Wm™2/0.6 = 30 Wm™. Somit kénnte eine Ver-
stirkung des Wolkeneinflusses um ca. 15% den Effekt der CO,-Verdopplung aufheben. Eine
Abschwichung des Wolkeneinflusses hingegen um ca. 15% wiirde den Effekt der CO,-Ver-
dopplung verdoppeln. Wiirde beispielsweise SCF im wirmeren Klima um 6% abnehmen und
LCF um 6% zunehmen, wire der Nettoeffekt gleich dem der CO,-Verdopplung (vgl. Hart-
mann, 1994),

Arking (1991) schitzte mit Hilfe eines Strahlungsiibertragungsmodells ab, da3 eine globale
Zunahme tiefer Wolken um 10% den Nettostrahlungsfiul am Atmosphéirenoberrand um
2 Wm™ verringern wiirde, wihrend eine Zunahme von Cirren um 10% den gegenteiligen
Effekt hitte. Eine Vergroflerung der Regionen, in denen maritime Stratuswolken auftreten, um
4% konnte die durch eine CO,-Verdopplung bedingte Erwérmung kompensieren (Randall et
al., 1984).

Die Abschitzung der Wolken-Klima-Riickkopplung im geénderten Klima stellt eine der groB-
ten Unsicherheiten bei der Bestimmung der Klimasensitivitit dar (Hansen et al., 1984; Schle-
singer und Roeckner, 1988; Mitchell et al., 1989). So haben Cess et al. (1990) die Wolken-
Klima-Riickkopplung bei einer globalen, einheitlichen Erhéhung der Meeresoberflachentem-

peratur (SST) um 4 K bei permanenten Julibedingungen in 19 Klimamodellen analysiert.



Selbst bei dieser idealisierten Riickkopplungsanalyse zeigte sich, da3 groBe Differenzen zwi-
schen den Klimamodellen auftreten. Wiahrend die Ubereinstimmung der simulierten Klima-
sensitivitdt ohne Beriicksichtigung von Wolken gut ist, variiert die Klimasensitivitdt unter
Beriicksichtigung von Wolken um einen Faktor drei und selbst das Vorzeichen der Wolken-
Klima-Riickkopplung wird unterschiedlich simuliert.

Die Klimawirksamkeit von Wolkenprozessen aufgrund einer CO,-Erhthung wurde von Mi-
chell et al. (1989) mit verschiedenen Wolkenparameterisierungen mit dem Klimamodell des
Wetterdienstes von GrofBbritannien untersucht. Wird eine diagnostische Methode (Wolkenbe-
deckung als Funktion der relativen Feuchte und konstante optische Dicke) verwandt, stellt sich
eine um 5.2 K erhdhte bodennahe Lufttemperatur ein. Bei Einfiihrung einer prognostischen
Variablen fiir Wolkenwasser (zur hier verwendeten Nomenklatur siche Anhang) und weiterhin
konstanter optischer Dicke ist die Erwarmung auf 2.7 K reduziert. Werden die optischen
Eigenschaften als Funktion des Wolkenwassergehalts ausgedriickt, betréigt die Erwdrmung der
bodennahen Luftschicht nur noch 1.9 K.

Das Vorzeichen der Wolken-Klima-Riickkopplung von Eiswolken als Reaktion auf eine glo-
bale Erwirmung kann unter anderem von der GroBe des effektiven Eisteilchenradius (rje)
abhingen. Studien mit einem einfachen mechanistischen Klimamodell ergaben, dafl die Riick-
kopplung negativ ist fiir Wolken mit r;;<24 um und positiv, wenn Wolken aus groBeren Eisteil-
chen bestehen (Stephens et al., 1990). Lohmann und Roeckner (1995) haben gezeigt, dal} die
optischen Eigenschaften von Cirruswolken einen starken EinfluB auf die globale Klimasensiti-
vitit haben. Werden Cirruswolken als transparent fir die langwellige Strahlung angesetzt, ist
die Wolken-Klima-Riickkopplung negativ. Sie ist positiv, wenn die Emissivitét von Cirruswol-
ken im Modell berechnet oder Cirren als Schwarzkorperstrahler angenommen werden. Diese
Untersuchungen unterstreichen die Wichtigkeit, Wolken und ihre optischen Eigenschaften im
heutigen Klima realistisch zu simulieren, um den Wolkeneinflu bei gednderten Bedingungen
verlaBlich abzuschitzen zu kénnen.

Leider sind viele der Prozesse, die die Wolkenbildung, die Lebensdauer der Wolken oder die
optischen Eigenschaften bestimmen, nicht hinreichend bekannt. So wird Effekten infolge von
Inhomogenititen in Wolken unterhalb der vom Modell aufgeldsten Skalen zunehmend mehr
Bedeutung beigemessen. Davis et al. (1990) zeigten theoretisch, und Calahan et al. (1994)
ermittelten aus Daten, die wihrend des ,,Atlantic Stratocumulus Transition Experiments*
(ASTEX) gewonnen wurden, daf} die Albedo einer plan-parallel betrachteten Wolke gegen-

{iber derjenigen einer horizontal inhomogenen Wolke mit dem gleichen horizontalen Bedek-



kungsgrad und Wolkenwassergehalt tiberschitzt wird. Fehler, aufgrund der herkémmlichen,
nur vertikal ausgerichteten Strahlungsiibertragungsrechnung, treten vor allem an Wolkenrén-
dern auf, wo ein horizontaler Photonenfluf in Richtung der diinnen Rénder nicht vernachlis-
sigbar ist (Barker und Liu, 1995).

Ebenso ist in letzter Zeit hidufig die sog. anomale solare Absorption von Wolken diskutiert
worden (z. B. Cess et al., 1995; Ramanathan et al., 1995; Pilewskie und Valero, 1995). Beob-
achtungen an verschiedenen geographischen Orten zeigen, dal SCF an der Erdoberfliche hdu-
fig anderthalbmal hoher ist als am Atmosphirenoberrand. Als Ursache hierfiir wird die
Absorption von Solarstrahlung genannt. Die meisten Modelle (Strahlungs- und Wolkenmo-
delle) hingegen simulieren einen Faktor von 1.1, demnach eine zu geringe Absorption. Im
Widerspruch dazu zeigen Hayasaka et al. (1995) und Stephens (1996), daB durch falsch inter-
pretierte Flugzeugmessungen Streuvorgénge durch Inhomogenititen félschlicherweise als
Absorption gedeutet werden kénnen.

Des weiteren wird die Rolle der Cirren hinsichtlich ihrer Regulierung der tropischen SST dis-
kutiert. Ramanathan und Collins (1991) postulierten einen ,,Thermostateffekt, der besagt, daB3
die Abschattung von Cirren, die sich als Folge der Konvektion bei hoher SST bilden, dafiir
sorgt, daB die SST im heutigen Klima 305 K nicht tibersteigt. Fu et al. (1992) sehen hingegen
die Abkiihlung durch Verdunstung von der Meeresoberfldche als den Hauptregulator der SST
an. Trotz anhaltender kontroverser Debatten und des eigens dafiir durchgefiihrten ,,Central
Equatorial Pacific Experiment” (CEPEX) ist der entscheidende Mechanismus fiir die Regulie-
rung der SST bislang nicht zweifelsfrei belegt.

Weare et al. (1995) analysierten die Wolkensimulationen von 29 Klima- und Wettervorhersa-
gemodellen hinsichtlich der Wiedergabe von Jahresgang und des ,,El Nino - Southern Oscilla-
tion“ (ENSO) Phinomens. Grundsétzlich werden beide Phdnomene von denjenigen Modellen
besser wiedergegeben, deren Parameterisierungen physikalischer sind.

In dieser Arbeit wird ein komplexeres Wolkenmikrophysik-Schema in das globale atmosphdéri-
sche Zirkulationsmodell ECHAM4 eingefiihrt, das erlauben soll, Wolken-Klima-Riickkopp-

lungen realistischer als bisher abzuschétzen.

1.2 Bisherige Untersuchungen

Ansitze unterschiedlicher Komplexitit sind im Laufe der Zeit entwickelt worden, um Wolken-
und Niederschlagsbildung in globalen Klimamodellen zu berticksichtigen. Dabei stehen zwei

Aspekte im Vordergrund: Einerseits soll die Wirkung mikrophysikalischer Prozesse auf den



Wirme- und Feuchtehaushalt moglichst genau erfalt werden. Andererseits sind Kondensatge-
halt, Aggregatzustand und Bedeckungsgrad als Eingabegrofen fiir die Berechnung des Strah-
lungstransports bereitzustellen (vgl. Doms, 1993).

Das élteste Verfahren (,empirische” Methode) geht auf Manabe et al. (1965) zurlick. Es
schreibt den klimatologischen, zonalgemittelten Bedeckungsgrad, der aus Bodenbeobachtun-
gen und ersten Satellitendaten gewonnen wurde, als Funktion der Hohe und geographischen
Breite vor. In diesen ersten Klimamodellen (z. B. Boer et al., 1984) regulieren die Wolken
durch ihre vorgegebenen kurz- und langwelligen Strahlungseigenschaften die Strahlungsfliisse
im Modell. Kondensationsvorgiange und die damit verbundenen Energieumsétze werden sepa-
rat berechnet, so dafl die Wolkenbildung vom Strahlungseffekt der Wolken entkoppelt ist.

Ein weiterentwickeltes Verfahren (,,diagnostische’ Methode) wurde von Smagorinsky (1960)
eingefiihrt. Einziger Wolkenparameter ist in der Regel der horizontale Bedeckungsgrad, der als
Funktion bekannter Modellvariablen wie der relativen Feuchte (Smagorinsky, 1960; Geleyn,
1981) diagnostiziert wird. Slingo (1987) unterscheidet den Bedeckungsgrad nach Wolkentyp
(tiefe, mittelhohe und hohe Wolken und Wolken mit groB3er vertikaler Erstreckung) und zusétz-
lichen bekannten Modellvariablen, wie Vertikalgeschwindigkeit, Inversionsstirke und konvek-
tive Niederschlagsrate. Die vertikale Maichtigkeit einer Wolkenschicht entspricht dem
vertikalen Gitterabstand des Modells. Die optischen Eigenschaften der Wolken werden als
Funktion des Wolkentyps (meistens unterschieden nach konvektiven und stratiformen Wolken)
vorgeschrieben (Hansen et al., 1983; Slingo, 1987). In einigen Modellen werden die optischen
Eigenschaften als Funktion des Wolkenwassergehalts berechnet, der wiederum eine Funktion
des Wasserdampf-Sattigungsmischungsverhéltnisses ist (Geleyn, 1981) oder vom Grad der
Ubersittigung abhingt (Charlock und Ramanathan, 1985). Die Modellwolken besitzen keine
eigene Dynamik, d. h. Kondensationsvorgdnge werden getrennt berechnet. Das entstehende
Kondensat wird vollstandig in Niederschlag umgewandelt, der bis zur Erdoberfldche herunter-
fillt und dabei in tieferliegenden, unterséttigten Modellschichten verdunsten kann. Mit dieser
Methode umgeht man die explizite Beschreibung niederschlagsbildender Prozesse. Der hydro-
logische Kreislauf wird allerdings unvollstdndig beschrieben, da die Speicherung und Verdun-
stung von Wolkenwasser unberiicksichtigt bleibt. Unklar ist auch, ob dieser rein empirische
Ansatz auf andere Klimabedingungen tibertragbar ist.

Fowler et al. (1996) fiihrten den Begriff ,,post-Somerville-Remer (1984)-approach* ein. Die-
ses Verfahren unterscheidet sich von der diagnostischen Methode nur durch eine andere

Beriicksichtigung der optischen Eigenschaften der Wolken, die hier als Funktion der Tempera-



tur parameterisiert werden (Morcrette, 1991; McFarlane et al., 1992). Grundlage hierfiir sind
Beobachtungen (Feigelson, 1978) und theoretische Betrachtungen (Betts und Harshvardhan,
1987; Platt und Harshvardhan, 1988), die besagen, dal der Wolkenwassergehalt positiv mit
der Temperatur korreliert und die optische Dicke dem Wolkenwasserweg (vertikal integriertes
Wolkenwasser) proportional ist (Stephens, 1978). Ersteres ergibt sich aus dem Anstieg des
Wasserdampf-Mischungsverhéltnisses nach der Clausius-Clapeyron-Gleichung im Gleichge-
wicht um 6% bei Zunahme der Temperatur um 1 K bei 303 K, was der Temperatur der tropi-
schen Grenzschicht entspricht (Kent et al., 1995). Der vermehrte Wasserdampf steht bei
ansteigender Temperatur fiir das Kondensations- und/oder Depositionswachstum zur Verfii-
gung, um die Ubersittigung eines aufsteigenden Luftpaketes abzubauen (siehe auch Heyms-
field und Donner, 1990; Heintzenberg et al., 1996). Obwohl dieser Ansatz als eine
Weiterentwicklung in der Parameterisierung angesehen worden ist, birgt er erhebliche Nach-
teile. Diese Schemata parameterisieren die Quellen der Wolkenbildung, aber keine ihrer Sen-
ken, und nehmen eine konstante PartikelgroBe an. Das fithrt zu einer ErhShung der
Wolkenalbedo bei einer globalen Erwirmung, so dal diese Modelle dazu neigen, eine negative
Wolken-Klima-Riickkopplung zu simulieren (Paltridge, 1980; Somerville und Remer, 1984).
Die ,,prognostische Methode beruht auf der numerischen Integration der Kontinuitétsglei-
chung fiir Wolkenfliissigwasser und/oder Wolkeneis inklusive ihrer Quell- und Senkenterme.
Wolken entstehen durch Kondensations- und Depositionsvorginge. Sie kénnen ausregnen,
verdunsten und transportiert werden. Prognostische Verfahren wurden unter anderem von
Sundgqvist (1978); Lin et al. (1983); Cotton et al. (1986) entwickelt. Die optischen Eigenschaf-
ten der Wolken werden in der Regel als Funktion des Fliissig- und/oder Eiswassergehalts para-
meterisiert. Diese Verfahren sind physikalischer, da sie die Wechselwirkungen aller
Modellprozesse untereinander gestatten (Dynamik, Turbulenz, Strahlung, Kondensation und
Niederschlagsbildung) und weniger empirische Ansétze enthalten als diagnostische Verfahren.
Unterschiedliche Versionen der prognostischen Methode wurden daher in letzter Zeit in die
meisten Klimamodelle implementiert. Allerdings werden mit der Parameterisierung komple-
xer mikrophysikalischer Vorgénge, die meist unterhalb der zeitlichen und rdumlichen Auflo-
sung eines Klimamodells liegen, auch neue Freiheitsgrade (,,tuning parameter”) eingefiihrt
(siehe auch Del Genio et al., 1996).

Eine prognostische Gleichung fiir Wolkenwasser in Klimamodellen wurde beispielsweise von
Roeckner und Schlese (1985), LeTreut und Li (1988), Smith (1990) oder Del Genio et al.

(1996) eingefiihrt. Wolkenfliissigwasser und Wolkeneis werden im Klimamodell der Universi-



tdt von Los Angeles (Ose, 1993) und im groBskaligen Wolkenmodell von Lee et al. (1992)
getrennt prognostiziert. Damit 148t sich insbesondere die niederschlagsverstirkende Wirkung
durch den Bergeron-Findeisen-ProzeB simulieren. Er besagt, daf in unterkiihlten Mischwolken
bei Wassersittigung und der daraus resultierenden Eistibersittigung zwischen 273.2 K und
233.2 K Eisteilchen durch Depositionswachstum auf Kosten verdunstender Wolkentrépfchen
rasch anwachsen kénnen. Das komplexeste Verfahren, das bisher in ein globales Klimamodell
implementiert wurde, prognostiziert Wolkenfliissigwasser, Wolkeneis, Regen und Schnee
(Fowler et al., 1996). Eine ausfiihrliche Beschreibung der bisher in Klimamodellen verwende-
ten Wolkenparameterisierungen ist bei Fowler et al. (1996) gegeben.

In der jetzigen Version des Hamburger Klimamodells (ECHAM4) wird nur eine prognostische
Gleichung fiir Wolkenwasser beriicksichtigt. Zwischen 273.2 K und 233.2 K werden stets
Mischwolken angenommen, wobei das Verhiltnis von Wolkenfliissigwasser zu Wolkeneis
temperaturabhingig ist (Rockel et al., 1991). Beobachtungsdaten iiber der ehemaligen Sowjet-
union (Matveev, 1984) zeigen jedoch, daB das Auftreten von unterkiihlten Wasserwolken und
reinen Eiswolken nicht vernachlissigbar ist. So treten Mischwolken nur maximal in 42% aller
Fille auf (siche Kapitel 5). Rangno und Hobbs (1994) leiteten aus Beobachtungsdaten ab, daf3
die TropfchengroBe ein wichtiger Indikator ist, der bestimmt, ob eine unterkihlte Wolke
anfingt zu vereisen. So ist es unmoglich, die Vereisung nur anhand der Temperatur vorhersa-
gen zu wollen. AuBerdem unterliegen Wasser- und Eiswolken verschiedenen mikrophysikali-
schen Prozessen, bilden verschieden schnell Niederschlag und besitzen unterschiedliche
optische Eigenschaften, so daf sie getrennt behandelt werden sollten. Daran ankniipfend ist ein
neues Wolkenmikrophysik-Schema fiir ECHAM4 entwickelt worden, das Wolkenfllissigwas-
ser und Wolkeneis als separate prognostische Variablen behandelt (Lohmann und Roeckner,
1996), dhnlich den Schemata von Lee et al. (1992), Ose (1993) und Fowler et al. (1996).

Die drei letztgenannten Studien verwenden Parameterisierungen der Autokonversionsrate von
Wolkentropfchen zu Regentropfen nach Kessler (1969) und Sundqvist (1978), die nur vom
Fliissigwassergehalt abhéngen. Die Tropfenspektren in maritimen und kontinentalen Wolken
sehr jedoch sehr unterschiedlich. Kontinentale Wolken zeichnen sich durch ein enges Spek-
trum mit kleineren Tropfchen aus, wihrend maritime Wolken ein breiteres Spektrum mit gro-
Beren Tropfchen aufweisen (Pruppacher und Klett, 1978). Fiir die Niederschlagsbildung in der
Fliissigphase ist die Anzahl der grofien Tropfchen und die Breite des Tropfenspektrums der
Wolke wichtig. Analysen der aerodynamischen Krifte innerhalb einer Wolke zeigen, daf

kleine Tropfchen nebeneinander schweben und daher nicht effektiv kollidieren. Hat eine



Wolke nur wenig Troépfchen, die groBer als 18 pm sind, ist die Tropfchenpopulation recht sta-
bil und wird kaum Niederschlag bilden. Hingegen kénnen Wolken mit vielen groen Tropfen
und einem breiten Tropfenspektrum kolloidal instabil werden, weil das Wachstum groBer
Tropfen auf Kosten kleinerer so stark zunimmt, da3 sie Niederschlag bilden (Rogers und Yau,
1991).

Daher hat Twomey (1974) postuliert, daB eine Erhchung von Kondensationskernen (CCN) bei
konstantem Flissigwassergehalt zu einer erhohten Konzentration von Wolkentrépfchen mit
kleineren Radien fiihrt und damit die Wolkenalbedo erhoht (Twomey-Effekt) (siehe auch
Albrecht, 1989). Ein zweiter Twomey-Effekt (z. B. Fouquart und Isaka, 1992; Hudson, 1993,
Parungo et al., 1994) besteht darin, daB diese kleineren Tropfchen die Niederschlagsbildung
verringern und sich damit die Verweildauer der Wolken in der Atmosphére erhdht. Beobach-
tungen entlang Schiffsrouten (Radke et al., 1989; King et al., 1993) ergeben eine simultane
Erhohung der Anzahldichte von Wolkentropfchen (Np) und des Fliissigwassergehalts in diesen
Wolken im Vergleich zu umliegenden, von Schiffsabgasen unbeeinflulten Wolken und bestiti-
gen diese These. Hudson und Li (1995) verglichen wihrend der ASTEX-Mef3kampagne sau-
bere und verschmutzte Wolken. Sie schlu3folgerten ebenfalls, da3 die verschmutzte Wolke
eine hoéhere Konzentration kleinerer Tropfchen mit engerem Tropfenspektrum aber nahezu
keine Nieseltropfen besitzt. Numerische Studien von maritimen Stratocumuli ergeben, daf ihre
Verweildauer moglicherweise durch die mikrophysikalischen Prozesse selbst bestimmt ist
(Ackerman et al., 1993).

Parameterisierungen der Autokonversionsrate, die die Abhingigkeit der Niederschlagsbildung
von N berticksichtigen, sind unter anderem von Berry und Reinhardt (1973); Chen und Cotton
(1987) und Beheng (1994) entwickelt worden. Boucher et al. (1995) haben einen dhnlichen
Ansatz wie Chen und Cotton (1987) gewéhlt und Sensitivititsstudien mit ihrem Klimamodell
fiir verschiedene, vorgeschriebene Werte von N; im Hinblick auf den Fliissigwassergehalt und
die optischen Eigenschaften der Wolken durchgefiihrt. Sie haben im wesentlichen die oben
genannten Beobachtungen bestétigt. In der Parameterisierung von Chen und Cotton (1987)
setzt Autokonversion ein, sobald der Fliissigwassergehalt einen Schwellenwert iiberschreitet.
Um die bei sehr kleinen Wolkenwassergehalten einsetzenden, langsam ablaufenden wolkenmi-
krophysikalischen Prozesse berticksichtigen zu konnen, sind in dieser Arbeit Parameterisierun-
gen der Niederschlagsbildungsraten und der Gefrierprozesse gewihlt, die Schwellenwerte im
Wolkenwasser vermeiden. So wird die Parameterisierung der Autokonversionsrate von

Beheng (1994) verwendet, die aus der stochastischen Koagulationsgleichung abgeleitet wor-



den ist. Anstelle vorgeschriebener Werte von N; wird Nj aus der Masse der Sulfat-Aerosole
gewonnen (Boucher und Lohmann, 1995), die als eine der Hauptquellen von CCN betrachtet
werden (Rogers und Yau, 1991; Young, 1993).

Die Parameterisierung der Aggregationsrate von Eisteilchen zu Schnee wird Ublicherweise
{iber einen Schwellenwertansatz (Kessler, 1969 verwendet in Rutledge und Hobbs, 1983 und
Fowler et al., 1996) beschrieben. Um diesen zu vermeiden, wird in der hier vorliegenden
Arbeit die Parameterisierung der Aggregationsrate nach Murakami (1990), wie sie im Meso-
skala-Modell ,,Geesthachter Simulationsmodell der Atmosphire” (GESIMA) verwendet wird
(Levkov et al., 1992), benutzt. Diese Parameterisierung der Aggregationsrate hingt neben dem
Eiswassergehalt, analog zur Parameterisierung der Autokonversionsrate von Wolkentrdpfchen,

von der GroBe der Eisteilchen ab.

1.3 Aufbau der Arbeit

Nach diesen einleitenden Bemerkungen werden in Kapitel 2 eine kurze Beschreibung des
Hamburger Klimamodells ECHAM4 und eine ausfiihrliche Beschreibung seines Mikrophysik-
Schemas stratiformer Wolken gegeben. Kapitel 3 beschreibt den neuen Parameterisierungsan-
satz. In Kapitel 4 wird eine Klimasimulation mit dem neuen Wolkenmikrophysik-Schema mit
der des Standardschemas in ECHAM4 und mit Beobachtungsdaten verglichen. Es werden glo-
bale Mittelwerte, Zonal-Vertikalschnitte und geographische Verteilungen einiger Groflen des
hydrologischen Kreislaufs sowie das cloud forcing und der EinfluB des neuen Schemas auf die
Dynamik behandelt. Statistische Vergleiche, hauptsichlich mit Daten aus Feldexperimenten,
werden in Kapitel 5 diskutiert. Sensitivititsstudien zu SchlieBungsannahmen in der Fliissig-
und Eisphase und zum Bedeckungsgrad folgen in Kapitel 6. Hierbei stehen Variationen derje-
nigen Parameter, die sehr ungewif} sind, im Vordergrund. In der warmen Phase werden ver-
schiedene Parameterisierungen von Nj und in der Eisphase verschiedene Parameterisierungen
von r;, getestet. Zusdtzlich wird eine neue Parameterisierung des Bedeckungsgrades vorge-
stellt. In Kapitel 7 wird der EinfluB des neuen Wolkenmikrophysik-Schemas auf die Klimasen-
sitivitit bei einer globalen, einheitlichen Erhohung der SST um 4 K untersucht. Eine

Zusammenfassung mit Ausblick beendet die Arbeit (Kapitel 8).
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2. Globales Rahmenmodell

2.1 Kurzbeschreibung

Das atmosphirische Modell der allgemeinen Zirkulation ECHAM ist aus dem spektralen
numerischen Wettervorhersagemodell des Europiischen Zentrums fiir mittelfristige Wettervor-
hersage (EZMW) entwickelt und fiir Klimaanwendungen erheblich modifiziert worden
(Roeckner et al., 1992). Die wesentlichen Merkmale des Modells der 4. Generation
(ECHAM4) und die wichtigsten Parameterisierungen werden im folgenden kurz beschrieben:
Prognostische Variablen in ECHAM sind Vorticity, Divergenz, Temperatur, Logarithmus des
Bodendrucks und die Massenmischungsverhéltnisse fiir Wasserdampf und Wolkenwasser. Die
Modellgleichungen werden auf 19 vertikalen Schichten mit der héchsten Schicht in 10 hPa in
einem hybriden o-p-Koordinatensystem gelost. Es ist ein spektrales Modell, das in verschiede-
nen Horizontalaufldsungen bei Dreiecksabschneidungen der GroBkreiswellenzahlen 21 (T21),
30 (T30), 42 (T42) und 106 (T106) integriert werden kann. Die in der vorliegenden Arbeit am
haufigsten gewihlte Auflsung T30 ist ein KompromiB zwischen Rechenzeitékonomie und der
Horizontalauflosung, die ndtig ist, um ein einigermafen realistisches Klima zu simulieren.
Nichtlineare Terme und physikalische Prozesse werden im Ortsraum auf einem Gauf3’schen
Gitter mit einer Horizontalauflésung von ca. 3.75° x 3.75° berechnet. Eine semi-implizite Zeit-
integration (leap-frog) mit einem Zeitschritt von At=30 min wird fiir die Simulationen mit T30
verwendet. Im Gegensatz zu vorherigen Versionen wird in ECHAM4 ein semi-Lagrang’sches
Transportschema (Rasch und Williamson, 1990) fiir die horizontale und vertikale Advektion
positiv definiter GroBen wie Wasserdampf und Wolkenwasser verwendet.

Die Strahlungsparameterisierung von ECHAM4 basiert auf der 2-Strom-Losung der Strah-
lungsiibertragungsgleichung mit sechs spektralen Intervallen im terrestrischen Infrarot (Mor-
crette, 1991) und zwei im solaren Teil des Spektrums (Fouquart und Bonnel, 1980).
Gasabsorption von Wasserdampf, Kohlendioxid, Ozon, Methan, Distickstoffoxid und den
Fluor-Chlor-Kohlenwasserstoffen wird ebenso berlicksichtigt wie Streuung und Absorption
durch vorgeschriebene Aerosole und vom Modell berechneter Wolken. Die optischen Eigen-
schaften der Wolken werden in Abschnitt 2.3 beschrieben.

Hochreichende, mittelhohe und niedrige Konvektion wird in ECHAM4 mit Hilfe eines Mas-
senfluBschemas parameterisiert (Tiedtke, 1989). Neben mikrophysikalischen Prozessen wird
der laterale Transport an den Wolkenrindern (Entrainment und Detrainment: horizontales, am

Wolkenoberrand auch vertikales Einmischen von Umgebungsluft in die Wolke, bzw. von Wol-
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kenluft in die Umgebung) sowie der Einfluf} turbulenter Feuchtefliisse einbezogen. Der ver-
wendete SchlieBungsansatz fiir hochreichende Konvektion basiert auf der konvektiven
verfiigbaren potentiellen Energie (CAPE) (Nordeng, 1996). Organisiertes Entrainment ist
abhingig vom Auftrieb. Organisiertes Detrainment findet nur an der Wolkenoberkante statt.
Allerdings werden Wolkenfamilien angenommen, so dal3 Wolkenoberkanten in verschiedenen
Hohen vorkommen. Das Detrainment von Wolkenwasser aus konvektiven Aufwindschlduchen
stellt eine der Quellen fiir die stratiforme Wolkenbildung dar (sieche Abschnitt 2.2, Kapitel 3
und Tiedtke, 1993). Niedrige Konvektion findet nur in Abwesenheit von hochreichender Kon-
vektion statt und wird durch turbulente Feuchtetransporte unterhalb der Wolke kontrolliert.
Die Cumuli beziehen ihre Feuchte aus der Verdunstung an der Erdoberfliche. Mittelhohe Kon-
vektion setzt oberhalb der Grenzschicht ein, und die Konvektionswolken beziehen ihre
Feuchte aus der groBskaligen Feuchtekonvergenz in unteren Schichten.

Die Parameterisierung der Bodenfliisse von Impuls, Warme, Wasserdampf und Wolkenwasser
basiert auf der Monin-Obukhov-Ahnlichkeitstheorie fiir die bodennahe Grenzschicht. Ein
SchlieBungsansatz htherer Ordnung mit turbulenter kinetischer Energie als prognostische
Variable (Brinkop und Roeckner, 1995) wird gewihlt, um die Austauschkoeffizienten zu
bestimmen. Ein neuer globaler Datensatz der Landoberflichenparameter wie Bodenalbedo,
Rauhigkeitslinge, Blattflichenindex, partielle Vegetationsbedeckung und Waldanteil (Claus-
sen et al., 1994) wird in ECHAM4 verwendet.

2.2 Das bisherige stratiforme Wolkenschema

2.2.1 Subskalige Wolkenbildung

Die Parameterisierung stratiformer Wolken basiert auf dem Ansatz von Sundgvist (1978), der
subskalige Wolkenbildung in einem prognostischen Schema fiir Wolkenwasser beriicksichtigt.
Hierbei wird angenommen, daf} horizontal ein Teil der Gitterbox mit Wolken bedeckt ist (b),
wihrend der (ibrige Teil (1-b) wolkenfrei ist. Damit ergeben sich die Bilanzgleichungen des

Wasserdampfs (q,), des Wolkenwassers (qy,) und der Temperatur (T) zu:

aqv ¢ 0 o
= = R(4,)-bQ;,q+ (1 —b)(Qevp—Qc,,d) 2.1)
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or = R(T) + b?vacnd_—_cp_lets_(l - b) g Qevp_and (2.3)

wobei ¢ den jeweiligen ProzeB im wolkenbedeckten Teil der Gitterbox und o im wolkenfreien
Teil bezeichnet. L, ist die Verdampfungswirme, L die Sublimationswéirme, L, = L, (T2273.2
K), Ly =L (T<273.2 K) und c,, ist die spezifische Wirmekapazitit feuchter Luft bei konstan-
tem Druck. R(...) bezeichnet Anderungsraten, die aus Divergenzen advektiver (vom Modellgit-
ter auflosbarer) sowie konvektiver und turbulenter Transporte resultieren. Bei der
Temperaturgleichung werden in diesem Term auBerdem der adiabatische Expansionsterm, die
diabatischen Heizraten auf Grund der Absorption und Emission von solarer und terrestrischer
Strahlung sowie die Erwirmungsraten aufgrund der Dissipation von kinetischer Energie mit-
einbezogen. Die Wolkenwassergleichung enthilt in R(q,,) statt konvektiver Transporte von
Wolkenwasser das Detrainment von Wolkenwasser aus konvektiven Wolken als Quelle fiir die
stratiforme Wolkenbildung. Die simulierten mikrophysikalischen Prozesse sind Kondensati-
onswachstum von Wasserdampf bzw. Verdunstung von Wolkenwasser (Q,q), Niederschlags-
bildung iiber die fltissige Phase (Qpy) und die Eisphase (Qpy), Verdunstung von Niederschlag
(Qeyp) und Schmelzen von Schnee (Qpy¢s)- Diese Prozesse sind schematisch in Abb. 2.1 darge-

stellt.

Abbildung 2.1: Schematische Darstellung der beriicksichtigen Prozesse des bisherigen Wolkenschemas.

GemiB Gl. (2.2) erfolgt die Wolkenbildung durch Kondensations- bzw. Depositionswachstum
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von Wasserdampf (and >0) und (in geringerem MaBe) durch grofridumige Konvergenz
(R(g,)>0). Die Wolkenauflgsung erfolgt durch Verdunstung von Wolkenwasser, das in den

wolkenfreien Teil der Gitterbox transportiert wurde (an 4<0), durch Koagulation von Wolken-
C

pri
durch groBraumige Divergenz (R(q,,)<0). Der Niederschlag erreicht innerhalb eines Zeitschrit-

fliissigwasser zu Regen (Q;rl > 0) und durch Sedimentation des Wolkeneises (Q_. > 0) sowie
tes die Erdoberfliche, kann aber auf seinem Weg dahin verdunsten. Alle Phasendnderungen
des Wasser sind mit entsprechenden Temperaturdnderungen Lyy/cp(Qeng-Qeyp) Verbunden.
Dabei wird oberhalb von 273.2 K Sittigung beziiglich Wasser und unterhalb von 273.2 K Sét-
tigung beziiglich Eis angenommen.

Die Transportterme sowie Werte des Windes und der Temperatur werden im wolkenbedeckten
und wolkenfreien Teil der Gitterbox als gleich angenommen. Verdunstung von Niederschlag
ist im wolkenbedeckten Teil (Qva =0) nicht erlaubt. Die Niederschlagsbildung sowie alle wei-
teren mikrophysikalischen Umwandlungsraten sind auf den wolkenbedeckten Teil der Gitter-

box beschrinkt. Ihr Index ¢ wird im folgenden der Einfachheit halber weggelassen. Die

0
cnd

Bedeutung von (Q__.), das formal in Gl. (2.1) und Gl. (2.2) steht, wird spiter ndher erlautert.
Im wolkenbedeckten Teil wird Séttigung entsprechend der mittleren Temperatur der Gitterbox
angenommen (q,.=q,(T)), wihrend der wolkenfreie Teil per Definition ungesittigt ist
(Qyo<qys(T)). Daraus ergibt sich folgender Zusammenhang zwischen der mittleren Feuchte pro

Gitterbox und dem partiellen Bedeckungsgrad b:
q, = bg, +(1-b)q,, (2.4)
Als Funktion der relativen Feuchte r (=q,/qy,) ergibt sich b zu:

r—r
b = 2 (2.5)

1-r
o}

Die relative Feuchte im wolkenfreien Teil (r,=q,,/qys) muB ndher spezifiziert werden.
Sundqvist et al. (1989) parameterisieren r, wiederum als Funktion des Bedeckungsgrades:

1=y, +b(1-To,), so dal b eine nichtlineare Funktion der relativen Feuchte ist:

1-r

bo1- (2.6)

1

~Too

Iy, ist ein Schwellenwert der Kondensation, der unabhingig vom Bedeckungsgrad ist. In
Anlehnung an Slingo (1987), Xu und Krueger (1991) und Walcek (1994) ist r,, eine Funktion

der Hohe und der thermischen Stabilitdt der Atmosphéire und nimmt von 0.99 nahe der Erd-

14



oberfliche auf 0.6 in der oberen Troposphére ab. Dabei wird nicht unterschieden, ob die Wolke
konvektiven Ursprungs ist oder sich durch grofskalige Hebung bildet. Fiir Grenzschichtwol-
ken iiber dem Ozean, die sich unter einer Inversion bilden, wird ein Schwellenwert von 0.32

angenommen.

2.2.2 Kondensation und Verdunstung

Die Kondensationsrate wird im Sundqvist-Schema mit der SchlieBungsannahme berechnet,
daB die durch Feuchtekonvergenz und adiabatische Abkihlung bedingten Anfeuchtungsraten
entsprechend dem Bedeckungsgrad aufgeteilt werden konnen. Ein Teil steht zur Erhéhung des
Wolkenwassergehalts im wolkenbedeckten Teil der Gitterbox zur Verfiigung und der andere
Teil zur Erhohung der Feuchte im wolkenfreien Teil der Gitterbox (Roeckner et al., 1992).
Kondensationswachstum von Wolkentropfchen findet statt, sobald die relative Feuchte in der
gesamten Gitterbox den Schwellenwert 1, tiberschreitet und damit b>0 ist. Die Kondensati-
onsrate ist gegeben durch:

bQ. ,=bR(q,) - b;]” 2.7
Dariiber hinaus wird angenommen, da immer geniigend Kondensationskerne zur Verfiigung
stehen, so da Kondensationswachstum einsetzen kann, sobald r>r,, ist. Die Sattigungsfeuchte
wird nach Lowe (1977) mit passenden Koeffizienten fiir Wasser und Eis berechnet.
Die Wolke verdunstet, wenn durch Feuchtedivergenz oder/und adiabatische Erwidrmung r<r,,
wird. Durch advektive oder diffusive Transporte aus benachbarten Gitterboxen kann Wolken-
wasser in den wolkenfreien Teil der Gitterbox gelangen. Interne Durchmischung durch mole-
kulare oder turbulente Diffusion wird vernachléssigt. AuBlerdem kann Wolkenwasser als Folge
der verwendeten numerischen Verfahren entstehen. In allen Féllen verdunstet das Wolkenwas-
ser im wolkenfreien Teil sofort. Sollte R(q,,) als Folge der verwendeten numerischen Verfah-

ren negativ werden, ist Q:nd positiv und stellt ebenfalls eine Kondensationsrate dar.

2.2.3 Niederschlagsbildung

Die Niederschlagsbildung hingt entscheidend vom Phasenzustand des Wolkenwassers ab.
Wihrend die Niederschlagsbildung in warmen Wolken tiber die flissige Phase durch Koagula-
tion ablduft, lduft sie in Eiswolken iiber Aggregation und in Mischwolken iiber die Eisphase

durch Gefrierprozesse, den Bergeron-Findeisen-Prozef8 und anschlieBender Aggregation ab.

15



Da die Zeitkonstanten unterschiedlich sind, wird in ECHAM4 Wolkenwasser diagnostisch in
die fliissige Phase und Eisphase unterteilt. Oberhalb von 273.2 K wird nur die fliissige Phase
und unterhalb von 232.2 K nur die Eisphase zugelassen (Roeckner, 1993). Im iibrigen Tempe-

raturbereich wird Koexistenz beider Phasen gemif
Dew = 4e1t9ci = flch + (1 _fl) 9ew (2.8)

angenommen. (., ist das Wolken-, q; das Fliissig- und q; das Eiswasser-Mischungsverhiltnis
im wolkenbedeckten Teil der Gitterbox. Der Fliissigwasseranteil f; in Mischwolken ist nach

Rockel et al. (1991), abgeleitet aus Beobachtungsdaten von Matveev (1984), gegeben durch:
f, = 0.006 +0.994 exp {~[0.003 (T - )]y (2.9)

wobei T,=273.2 K ist.

Koagulation

Der gesamte Koagulationsprozef 14t sich wegen der Aufteilung der flissigen Phase in Wol-
kenfliissigwasser und Regen (Kessler, 1969) in die Einzelprozesse Autokonversion von Wol-
kentropfchen (Kollision und ZusammenflieBen von Wolkentropfchen zu Regentropfen),
Akkreszenz (Koagulation von Wolkentrépfchen mit Regentropfen) und Selbsteinfang von
Wolkentropfchen bzw. Regentropfen aufspalten. Da sich beim Selbsteinfang die Masse des
Wolkenfliissigwassers bzw. Regens nicht dndert und hier nur die Massen bilanziert werden,
braucht der Selbsteinfang nicht beriicksichtigt zu werden.

Die Autokonversionsrate von Wolkentropfchen zu Regen wird nach Sundgvist (1978) und die
Akkreszenzrate von Regen und Schnee mit Wolkentropfchen nach Smith (1990) parameteri-

siert, so daB die Niederschlagsbildungsrate gegeben ist durch (im SI-System):

Q= qcl{cl[l — exp {—(qcl/qcr)2}} +c,(P)} (2.10)

Hierbei ist <P> die gesamte Niederschlagsfludichte (Regen und Schnee) an der Oberkante der
jeweiligen Wolkenschicht und ¢; (=1.5 ¥107* s, cy (=1 m? kg'!) und Qg (=5% 10" und 3*10™
fiir kontinentale bzw. maritime Wolken) sind mikrophysikalische Konstanten, die die Effizienz

der Niederschlagsbildung und damit die Lebensdauer der Wasserwolken bestimmen.
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Sedimentation

Im Gegensatz zur fliissigen Phase wird fiir die Eisphase die Sedimentation von Eisteilchen als
dominierender NiederschlagsbildungsprozeB angenommen. Interne Umwandlungen, an denen
Eisteilchen beteiligt sind, werden ebenso vernachlissigt wie Unterschiede in Form und GroSe.
Die Sedimentationsgeschwindigkeit (terminal velocity) v, wird vereinfacht als Funktion des

Eiswassergehalts, abgeleitet aus Beobachtungsdaten von Heymsfield (1977), parameterisiert:

€y
v, = ¢5(pg,) (2.11)

wobei p die Luftdichte ist. c3 (=1.84) und ¢, (=0.16) sind wiederum mikrophysikalische Kon-
stanten, die die Effizienz der Niederschlagsbildung und die Lebensdauer der Eiswolken
bestimmen. Der Verlust von Eisteilchen durch Sedimentation ist durch die Divergenz der Eis-

fluBdichte gegeben:
pri ap cl

wobei g die Schwerebeschleunigung und p der Druck ist. Die gesamte Niederschlagsbildungs-

rate ergibt sich aus der Summe von Gl. (2.10) und GI. (2.12).

2.2.4 Verdunstung von Niederschlag

Die Verdunstung von Niederschlag findet nur im wolkenfreien Teil der Gitterbox (1-b) statt:

Q _ _LCS (qvo - qu)
evp At L dq,
+ —
¢, dT

(2.13)

mit Ce = 0.015.

2.2.5 Schmelzen von Schnee

Die Parameterisierung der Schneeschmelze basiert auf Beobachtungsdaten von Mason (1971).
Die Schneeschmelze findet in einer diinnen Schicht von wenigen hundert Metern oberhalb des
Gefrierniveaus statt. Deshalb wird angenommen, da8 Schnee in jeder Modellschicht schmilzt,
deren Temperatur hoher als 275.2 K ist. Die Schneeschmelze ist nicht nur durch die Schnee-
menge begrenzt, sondern die Temperatur darf nach der Schneeschmelze nicht unterhalb von

275.2 K gesunken sein:
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Q, .. = 4,/ At (2.14)

wobei qg das Massenmischungsverhéltnis von Schnee ist.

2.3 Optische Eigenschaften der Wolken

Absorption und Streuvorginge kurzwelliger Strahlung werden mit Hilfe der Delta-Eddington-
Methode berechnet. Hierbei wird die optische Dicke der Wolken, die Einfachstreu-Albedo und
der Asymmetrieparameter parameterisiert. Die optischen Eigenschaften der Wolkentropfchen
und ,,oberflichendquivalenten“ kugelférmigen Eisteilchen werden durch Strahlungsrechnun-
gen nach der Mie-Theorie berechnet, wobei idealisierte GroBenverteilungen fiir Wolkentropf-
chen und Eisteilchen angenommen werden (Rockel et al., 1991). Danach werden die
Ergebnisse liber die spektralen Intervalle des Klimamodells, gewichtet mit der Planckfunktion,
gemittelt. Dies wird fiir verschiedene effektive Radien durchgefiihrt, so daB schlieBlich ein
Polynomial-Fit die optischen Eigenschaften der Wolken als Funktionen des effektiven Wol-
kentrépfchen- und Eisteilchenradius beschreibt. Um die Abweichungen der Eisteilchenformen
von der Kugelannahme zu beriicksichtigen, ist der Asymmetriefaktor fiir Eisteilchen (g;) um
einen Faktor 0.91 reduziert worden, was zu g;~0.8 iiber eine groBe Spanne von effektiven
Radien fiihrt (Roeckner, 1995).

Der Fliissig- bzw. Eiswassergehalt im wolkenbedeckten Teil der Gitterbox bestimmt den effek-
tiven Radius der Wolkentrdpfchen (r},) bzw. Eisteilchen (r;,). Fiir Wasserwolken ergibt sich der
mittlere Volumenradius der Wolkentrépfchen (1;,) aus dem Fliissigwassergehalt im wolkenbe-

deckten Teil der Gitterbox (pqy) und Nj zu:

3pqcl
= f 2.
v =3 4rp,N, (2.15)

wobei p; (=1000 kg m3) die Dichte von Wasser ist. In der planetaren Grenzschicht wird fiir

kontinentale Wolken N;=220 cm™ und fiir maritime Wolken N;=100 cm™ angesetzt. Oberhalb
der Grenzschicht nimmt Nj graduell auf N;=50 cm™ in hoheren Schichten ab. Simultane Mes-

sungen von 1y, und 1, ergeben fiir Wasserwolken einen linearen Zusammenhang zwischen bei-

den Radien (Johnson, 1993).

r

= kr, (2.16)

e

so daB 1j, als Funktion von N; und g, durch Kombination von GI (2.15) und Gl. (2.16) gege-

ben ist. Der Parameter k ist bestimmt durch die Form des Wolkentrdpfchenspektrums. Johnson
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(1993) bestimmte aus mehreren Feldexperimenten k=1.14 in kontinentalen und k=1.08 in
maritimen Wolken.
r;, wird wie im globalen Zirkulationsmodell des ,,Canadian Climate Center (McFarlane et al.,

1992) parameterisiert:

7, = €c5640 X?'79 (2.17)

mit cg=1.2. X; ist die mittlere Linge der Eisteilchen. Diese wird als Funktion des Eiswasserge-
halts im wolkenbedeckten Teil der Gitterbox, basierend auf Beobachtungsdaten von Heyms-

field (1977), parameterisiert:

-3 3 3 2 3 3
X, = 107 {0.7+0.4 10g(10°pge;) + 0.1 [log (10°pge] " +0.01[log(10°pgcn] 3 (2.18)

wobei ein minimaler effektiver Eisteilchenradius von 12 pm entsprechend einem Eiswasserge-
halt von 107 gm'3 angenommen wird.

Damit ist die optische Dicke in den beiden solaren Spektralbereichen (0.25 pm - 0.68 pm,
0.68 um - 4 um) gegeben als:

-1.03

ie

5, = 1.87LWPr,, * +1.91 IWPr (2.19)

-1.06

ie

(2.20)

5, = 1.97 LWPr,, " +2.17 TWPr

wobei LWP der Fliissig- und IWP der Eiswasserweg (vertikal integriertes Wolkenfllissigwas-
ser bzw. Wolkeneis) ist. Weitere Details sind in Roeckner (1995) gegeben.

Im Langwelligen ist die Emissivitit von Wasserwolken (g)) gegeben durch (Roeckner, 1995):
g, = 1-exp (-aq,LWP) (2.21)
wobei a;=0.03+0.29 exp (-0.09 1;,) ist. Fiir Eiswolken gilt entsprechend:
g, = 1-exp (-a,JWP) (2.22)

mit a;=0.02+0.21 exp (-0.07 r;,). Fiir Mischwolken ergibt sich die Emissivitdt (€p,) als Produkt
der beiden Exponentialterme in Gl. (2.21) und Gl. (2.22) zu:

g, = 1-exp(-a,LWP)exp (—a,IWP) (2.23)

Es wird angenommen, da3 sich Wolken aus benachbarten Schichten maximal iiberlappen,

wihrend ansonsten zufillige Uberlappung vorausgesetzt wird (Roeckner et al., 1992).
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3. Neuer Parameterisierungsansatz fiir stratiforme Wolken

Wie in der Einleitung erwihnt, ist die Wahl der neuen Parameterisierungen davon bestimmt,
ohne Schwellenwerte in den Niederschlagsbildungsprozessen auszukommen. Autokonversion
von Wolkentropfchen zu Regentropfen und Aggregation von Eisteilchen zu Schnee bestimmen
mafgeblich die Lebensdauer von Wolken, wihrend Akkreszenzprozesse einen geringeren Ein-
fluB haben (siehe auch Fowler et al. 1996). Nur wenige Autoren wie Berry (1967) oder Beheng
(1994) entwickelten Formulierungen der Autokonversionsrate, die ohne Schwellenwerte arbei-
ten. Deshalb werden im neuen Wolkenmikrophysik-Schema (PCI) fiir die Formulierung der
Autokonversionsrate von Wolkentrépfchen zu Regentropfen Beheng’s (1994) Parameterisie-
rung und fiir die Formulierung der Aggregationsrate von Eisteilchen zu Schnee die Parameteri-
sierung von Levkov et al. (1992) verwendet. Aus Konsistenzgriinden werden die
Parameterisierungen der Akkreszenzrate und im Falle von Misch- und Eiswolken auch die
Formulierung der heterogenen Prozesse von denselben Autoren gewdhlt. In mesoskaligen
Modellen wie GESIMA (Levkov et al.,1992) kénnen die Prozesse, die die Wolkenbildung,
Niederschlagsbildung und Verdunstung bestimmen, wesentlich detaillierter beschrieben wer-
den als in einem Klimamodell. In GESIMA wird beispielsweise das Kondensations- und
Depositionswachstum als Funktion der Ubersittigung parameterisiert. Im Klimamodell hinge-
gen kann aufgrund der um zwei GroéBenordnungen gréferen Gitterboxen und des erheblich
lingeren Modellzeitschrittes (30 min gegeniiber S5s) keine realistische, fiir eine Gitterbox
représentative, Ubersittigung berechnet werden. Daher wird eine Art Sittigungsadjustierung,
die eine bestehende Ubersittigung innerhalb eines Zeitschrittes abbaut, angewendet, um die
Wolkenbildung zu beschreiben. Auf diese Weise wird Kondensation als ein Quasi-Gleichge-
wichtsprozef3 behandelt, bei dem lidnger andauernde ﬁberséittigungen ignoriert werden und die
explizite Berechnung der Kondensationsrate umgangen werden kann. Somit sind nur diejeni-
gen Parameterisierungen von GESIMA iibernommen worden, die nicht explizit von der Uber-
sdttigung abhéngen.

Eine wichtige Annahme in jedem Parameterisierungsansatz fiir Wolken ist die Aufspaltung des
Gesamtfliissigwassers in Wolkenfllissigwasser und Regen (Kessler, 1969). Es wird angenom-
men, dal Wolkentropfchen so klein sind (<40 pum), daf sie mit der groBrdumigen StrOmung
transportiert werden, wihrend Regentropfen eine nicht vernachléssigbare Sedimentationsge-
schwindigkeit besitzen. Analog wird das Eisteilchenspektrum in Wolkeneis, bestehend aus
kleinen, urspriinglichen (,,pristine’), kugelférmigen Eisteilchen, und Schnee unterteilt. Schnee

wird in Form kugelformiger, bereifter Kristallaggregate als einzige feste Niederschlagskompo-
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nente beriicksichtigt, da Graupel und Hagel bei der stratiformen Niederschlagsbildung nur eine
untergeordnete Rolle spielen. Bilanziert werden die Massenmischungsverhiltnisse von Wol-
kenfliissigwasser und Wolkeneis unter Vernachldssigung der Tropfenspektren (,,bulk
approach®). In Anlehnung an Ghan und Easter (1992), Doms (1993) und Mdélders et al. (1994)
wird fiir die beiden Niederschlagskomponenten Regen und Schnee das sog. Siulengleichge-
wicht vorausgesetzt. D. h. aufgrund ihrer hohen Fallgeschwindigkeiten durchfallen sie die
Atmosphére innerhalb einer Zeitspanne, die kleiner ist als der Integrationszeitschritt, so daf3
Stationaritit angenommen werden kann und horizontale Transporte vernachlissigt werden
koénnen. Diese Annahmen verkiirzen die entsprechenden prognostischen Bilanzgleichungen
fiir die Massenmischungsverhiltnisse von Regen und Schnee zu diagnostischen Relationen
zwischen dem jeweiligen Niederschlagsflu und den mikrophysikalischen Quelltermen (GI.
(3.5) und Gl. (3.6)). Wolkentropfchen folgen anfénglich einer Gammaverteilung (Beheng,
1994), die Verteilung der Eisteilchen wird als monodispers angenommen (Levkov et al., 1992),
die GroBenverteilung von Regentropfen wird nicht spezifiziert, da nur ihre Menge interessiert,
und Schnee folgt der GréBenklassenverteilung von Gunn und Marshall (1958).

Die mikrophysikalischen Konstanten (y; bis vs), die in folgenden Parameterisierungen der
Umwandlungsraten auftreten, werden so gewahlt (,,getuned), da3 SCF und LCF im globalen
langjdhrigen Mittel in etwa den von ERBE abgeleiteten Grofen entsprechen und der Fliissig-
wasserweg nicht hoher als der von Greenwald et al. (1993) angegebene ist (siehe auch Fowler
et al., 1996 oder Roeckner, 1995). Im Idealfall miiBte ein neues Schema in einem perfekten
Modell getestet werden, um den Einflu dieses Schemas zu isolieren. Da ein solches ideales
Modell nicht existiert, sind aus Griinden der Vergleichbarkeit keine anderen Parameter, wie
beispielsweise die konvektive Niederschlagseffizienz oder die Schwellenwerte der relativen
Feuchte, oberhalb derer Wolkenbildung einsetzt, gedndert worden. Es ist jedoch nicht auszu-
schlieBen, daf eine andere Wahl von Parametern auflerhalb des stratiformen Wolkenmikrophy-
sik-Schemas, die sich aus nichtlinearen Wechselwirkungen der stratiformen Wolken mit
Strahlung, Bodenfliissen etc. ergibt, zu einem realistischeren Kontrollklima fiihren wiirde.
Wie in ECHAM4 (Abschnitt 2.2) wird subskalige Wolkenbildung nach Sundgvist (1978)
berticksichtigt. Damit ergeben sich die Bilanzgleichungen des Wasserdampfs (q,), des Wol-
kenfliissigwassers (q;), des Wolkeneises (q;), der Temperatur (T) und der Niederschlagsfliisse

von Regen (P,) und Schnee (P,) zu:

22



aq 0 0 0
o = R (q ) b(and o Qdep) + (1-5) (Qevp + qub_and - Qdep) G.1)
dq
atl R (ql) +b( cnd Qaut Qracl Qsacl erh erk ers+ letz) + <1 b) and (3 2)
o

q; c c c c 0
ot = R (q ) + b(Qdep Qagg Qsaci + erh o erk + ers_leti) +(1-0) Qdep (3.3)

oT L L ¢ LSuLv c ¢ . N o Q__lt
ot R(T) + b|: QCnd c_step * e Qe+ erh + erk+ Qf’s = Contni r; s
“p p P
L, , L, L
-(1-b) - ["C_ervp + c_stub—c_vand Qdep] 34
p p p
aPr ¢ c 3.5
g@ = anut . eracl ] lets (1-b) Qevp (3-5)
aPs c I} C b o 3
g% - angg + stacl + staci_lets_ (1-b) qub (&0)

R(...) bezeichnet Anderungsraten, die aus Divergenzen advektiver sowie konvektiver und tur-
bulenter Transporte resultieren. Im Unterschied zum Standardmodell ECHAM4 wird auf die
Advektion von Wolkenfliissigwasser und Wolkeneis verzichtet, weil das semi-Lagrange Trans-
portschema nicht massenerhaltend ist und zusitzlich ein numerischer ,Massenfixer” angewen-
det werden muB. Der Massenfehler wird bei groen Vertikalgradienten extrem hoch, was zu
einem unrealistischen Transport fiihrt. Dieses Problem ist starker ausgeprigt, wenn Wolken-
fliissigwasser und Wolkeneis als getrennte prognostische Variablen behandelt werden. Deshalb
wird fiir Simulationen mit dem neuen Wolkenmikrophysik-Schema die Advektion von Wol-
kenfliissigwasser und Wolkeneis vernachlissigt. Sensitivititsexperimente (Roeckner, unverdf-
fentlichte Ergebnisse) zeigen, daB3 diese Vernachldssigung berechtigt ist, da Anderungen im
Wolkenwasser durch Advektion mindestens um einen Faktor 10 kleiner sind als die zeitlichen
Tendenzen durch die jeweiligen Quellen und Senken (Kondensation oder Niederschlagsbil-
dung). Bei der Temperaturgleichung werden der adiabatische Expansionsterm, die diabati-
schen Heizraten auf Grund der Absorption und Emission von solarer und terrestrischer
Strahlung sowie die Erwirmungsrate aufgrund der Dissipation von kinetischer Energie in R(T)

miteinbezogen. R(...) beinhaltet in der Wolkenfliissigwasser- und Wolkeneisgleichung statt
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konvektiver Transporte von Wolkenfliissigwasser bzw. Wolkeneis das Detrainment von Wol-
kenfliissigwasser bzw. Wolkeneis aus konvektiven Wolken als Quelle fiir die stratiforme Wol-

kenbildung.

qub

Wasser}

dampf Qdep’

Qfrh, Qtric Qrs e R(q)
Qmiy

Qsacl

Abbildung 3.1: Schematische Darstellung der berticksichtigten Prozesse des neuen Wolkenmikrophysik-Sche-
mas.

Die simulierten mikrophysikalischen Prozesse sind Kondensationswachstum bzw. Verdun-
stung von Wolkentrépfchen (Q.,q), Depositionswachstum bzw. Sublimation von Eisteilchen
(Qgep)> Autokonversion von Wolkentropfchen zu Regentropfen (Q,y,), Akkreszenz von Regen-
tropfen mit Wolkentropfchen (Q,,.)), homogenes Gefrieren (Qyy,), Kontaktgefrieren (Qgy,) und
stochastisches und heterogenes Gefrieren von Wolkentropfchen (Qy,), Aggregation von Eis-
teilchen zu Schnee (Q,g,), Akkreszenz von Schnee mit Eisteilchen (Qg,ey) und mit Wolken-
tropfchen (=Bereifen) (Qg,.), Schmelzen von Eisteilchen (Qp,;) und Schnee (Qpto)s
Verdunstung von Regen (Qgyp) und Sublimation von Schnee (Qgyp). Die einzelnen Prozesse
sind schematisch in Abb. 3.1 dargestellt.

Wie schon in Abschnitt 2.2 beschrieben, werden die Transportterme sowie die Werte des Win-
des und der Temperatur im wolkenbedeckten und wolkenfreien Teil der Gitterbox als gleich
angenommen. Verdunstung von Regen bzw. Sublimation von Schnee ist im wolkenbedeckten
Teil nicht erlaubt (Qg, =0; Qg =0). Die Niederschlagsbildung sowie alle weiteren mikrophy-
sikalischen Umwandlungen sind auf den wolkenbedeckten Teil der Gitterbox beschrankt. Thr
Index ¢ wird im folgenden der Einfachheit halber weggelassen. Der Bedeckungsgrad b ist wie

in ECHAM4 nach Sundgqvist et al. (1989) gegeben (GL. (2.6)).
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3.1 Parameterisierung der Mikrophysik warmer Wolken

3.1.1 Kondensation und Verdunstung

Kondensationswachstum von Wasserdampf an Wolkentrdpfchen findet wie in ECHAM4
(Abschnitt 2.2.2) statt, sobald die relative Feuchte in der gesamten Gitterbox den Schwellen-
wert r,,, liberschreitet. Entsteht eine Wolke z. B. durch adiabatische Abkiihlung oder Feuchte-
konvergenz, so fiihrt jede Ubersittigung im wolkenbedeckten Teil b der Gitterbox zur
Nukleation und zum Kondensationswachstum von Wolkentrépfchen. Solange kein Wolkeneis
vorhanden ist, findet oberhalb von 238.2 K bei Wassertibersittigung Kondensationswachstum
statt. Sind Eisteilchen durch Gefrierprozesse (Abschnitt 3.2.1) gebildet worden, wird ange-
nommen, daf wihrend eines Zeitschrittes im Klimamodell nicht nur die bestehende Wasser-
libersittigung abgebaut wird, sondern zusétzlich bei Wasserunter- und Eistiberséttigung die
Wolkentropfchen solange verdunsten und sich der Wasserdampf auf den Eisteilchen anlagert,
bis die Eisiibersittigung abgebaut ist (Bergeron-Findeisen-Proze8). Deshalb findet bei Gegen-
wart von Eisteilchen zwischen 273.2 K und 238.2 K kein Kondensationswachstum von Wol-
kentropfchen mehr statt, sondern der Wasserdampf wird direkt an den Eisteilchen angelagert.

Die Wolke verdunstet, wenn r<r,,, ist.

3.1.2 Niederschlagsbildung

Autokonversion von Wolkentrépfchen

Um die unterschiedlichen mikrophysikalischen Eigenschaften von kontinentalen und mariti-
men Wolken im Klimamodell zu berticksichtigen, wird die Parameterisierung der Autokonver-
sionsrate von Wolkentrépfchen zu Regentropfen nach Beheng (1994) gewdhlt. Im Gegensatz
zur Formulierung in ECHAM4 hingt sie nicht nur vom Fliissigwassergehalt, sondern zusétz-
lich von N; und der Breite eines anfanglich gammaverteilt angenommenen Trdpfchenspek-
trums (n) ab. Die Parameterisierung wurde durch Losung der sog. stochastischen
Koagulationsgleichung abgeleitet. Diese spektrale Bilanzgleichung beschreibt die zeitliche
Entwicklung eines Tropfchenspektrums, wobei nur StoBwechselwirkungen von Hydrometeo-
ren unterschiedlicher GroBe berticksichtigt werden. Fiir die Autokonversionsrate kann folgen-

der Ausdruck angegeben werden:

_ — -33 o 4.7
0. =[y-6-10% 1'7(10 6Nl) (10 3pqclj 170 3.7)
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mit n =10. y,(=15) ist wie ¢; in ECHAM4 eine mikrophysikalische Konstante, die die Effizi-
enz der Niederschlagsbildung und die Lebensdauer der Wasserwolken bestimmt.

Um die Motivation fiir die Wahl dieser Parameterisierung der Autokonversionsrate zu verdeut-
lichen, sind in Abb. 3.2 die Autokonversionsraten nach Berry (1967), Sundqvist (1978) und
Beheng (1994) als Funktion des Fliissigwassergehalts dargestellt.
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Abbildung 3.2: Verschiedene Autokonversionsraten als Funktion des Fliissigwassergehalts: nach Berry (1967)
fiir Nyi=50 cm? (--.-) und N;=300 cm™ (...-), Sundqvist (1978) (—) und Beheng (1994) fiir
Ny=50 em3 (= =) und Nj=300 cm™3 (- - -).

Berry und Beheng beriicksichtigen neben der Abhéngigkeit vom Fliissigwassergehalt auch die
von Nj und n. In beiden Parameterisierungen ist die Autokonversionsrate fiir jeweils eine
typisch maritime Wolke (N;=50 cm™>) und eine typisch kontinentale Wolke (N;=300 cm™) dar-
gestellt. Beheng geht in seiner Arbeit darauf ein, daB8 Berry’s Formel wahrscheinlich auch die
Akkreszenzrate von Regen mit Wolkentrépfchen miteinschlieit, da seine Umwandlungsraten,
selbst fiir eine Wolke mit N;=300 cm, sehr grof sind. Die Kurve von Sundgvist stellt einen
guten Kompromif dar, wenn keine Aussage iiber N; gemacht werden kann, da sie zwischen
den Kurven von Beheng fiir maritime und kontinentale Wolken verlduft. Beheng’s urspriingli-

3 eine andere

che Formulierung fiir die Autokonversionsrate sieht fiir Wolken mit Ny >100 cm”
Abhéngigkeit vor, die zu geringeren Autokonversionsraten fithrt. Diese scheint jedoch im Kli-
mamodell mit Wolkentropfchenkonzentrationen, die iiber die groBen Gitterboxvolumina
gemittelt werden, nicht zu realistischen Ergebnissen zu fiihren. Auch ohne diese gesonderte
Berticksichtigung ist die Autokonversionsrate fiir Fliissigwassergehalte von 1 gm'3 fiir Wolken

mit N;=300 cm um einen Faktor 400 kleiner als fiir Wolken mit Nj=50 cm,
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Autoren amealleSr Ort Gemessene Groen Annahmen
MeBwerte
Berresheim | 11 Nordost- Sulfat-Aerosole und CCN bei
et al. (1993) Pazifik CCN bei 0.3% Smax 0.3% Smax = N;
Quinnetal. | 4 Nordost- Sulfat-Aerosole und CCN bei
(1993) Pazifik CCN bei 0.3% Smax 0.3% Spax = N;
Heggetal. | 12 Nordost- Sulfat-Aerosole und CCN bei
(1993) Atlantik CCN bei 0.2-2% Smax | 0.3% Spax = N
Van Dinge- | 14 Nordatlan- | Sulfat-Aerosole und Aerosole im Akkumu-
nen et al. tik Aerosol Grofienvertei- | lationsmode = N;
lung
Leaitch et 59 Nordost- im Wolkenflissigwas- | 60% der Sulfat-Aero-
al. (1992) Kanada ser gelostes Sulfatund | sole werden in die
N; Wolke aufgenommen

Tabelle 3.1: Zusammenfassung simultaner MeBdaten der Masse der Sulfat-Aerosole und Nj. Spax ist die maxi-
male Ubersittigung.

N [cm™]

1000.

100.

10.

100.

T — T B |

1. 10.

mS0,% [ug m™]

Abbildung 3.3: Anzahldichte der Wolkentropfchen (Nj) als Funktion der Masse der Sulfat-Aerosole (mSO42‘)
fiir maritime Wolken (oben) und kontinentale Wolken (unten).
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Zum jetzigen Zeitpunkt kann N; nicht realistisch in Klimamodellen berechnet werden, da N
kleinrdumig stark variieren kann. Nj hidngt unter anderem vom Aerosolspektrum, von der
klein- bzw. mesoskaligen Aufwindgeschwindigkeit und somit von der maximalen Ubersitti-
gung ab. Diese Informationen liegen jedoch im Klimamodell nicht vor. Daher wird Nj mittels
einer empirischen Beziehung aus dem Massenmischungsverhéltnis von Sulfat-Aerosolen
(mSO42') erhalten (Boucher und Lohmann, 1995). Grundlage hierfiir sind fiinf Beobachtungs-
studien, die in Tabelle 3.1 zusammengefaB3t und in Abb. 3.3 dargestellt sind.

Obwohl die Werte stark um die Regressionsgerade streuen, betragen die Korrelationskoeffizi-
enten dennoch r=0.7 bzw. r=0.6 fiir maritime bzw. kontinentale Wolken. Die daraus abgeleite-
ten Regressionsgeraden zwischen N; [m'3] und mSO42' [ug m'3] fiir kontinentale (le“t) und

maritime Wolken (N;™") sind gegeben durch:

2.06 + 0.48 log (mSO,2- )
N - 10°-10 " (3.8)

N;mt _ 106 . 102.24+0.26 log (mSO2- ) (3.9)
Als Eingangsfelder fiir das Wolkenmikrophysik-Schema dienen Monatsmittelwerte der dreidi-
mensionalen Verteilung der Sulfat-Aerosole aus einem Experiment des troposphérischen
Schwefelkreislaufs mit ECHAM (Feichter et al., 1996). Darin werden drei Schwefelkompo-
nenten beriicksichtigt: Dimethylsulfid (DMS), Schwefeldioxid (SO,) und Sulfat-Aerosole. Die
Quellen sind unterteilt nach natiirlichen und anthropogenen Emissionen, wobei die anthropo-

genen Emissionen 80% der Gesamtemissionen betragen und ausschlieBlich als SO, emittiert

werden (Tabelle 3.1).

Spezies Quelle Emissionen
Natiirlich: DMS | Marine Biosphire 16.0
DMS | Terrestrische Biosphére 0.9

SO, | Nicht-eruptive Vulkane 3.5

Anthropogen: SO, Biomassenverbrennung 2.5
SO, Verbrennung fossiler Brennstoffe und Industrieab- 77.6

gase
Summe 100.5

Tabelle 3.1: Globale Emissionen der Schwefelgase [Tg Schwefel a’l] (nach Feichter et al., 1996).
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Abbildung 3.4: Anzahldichte von Wolkentrdpfchen in 850 hPa fiir Januar (a) und Juli (b). Isolinienabstand:
25, 50, 75, 100, 150, 200, 250 cm™>. Werte oberhalb von 150 cm™ sind grau schraffiert.

Ungefihr 50% des SO, wird durch trockene Deposition an der Erdoberflache entfernt. Von den
verbleibenden 50% des SO, wird ungeféhr ein Drittel in der Gasphase und zwei Drittel inner-
halb von Wolken zu Sulfat oxidiert. Sulfat-Aerosole werden hauptsichlich durch Nukleation
als CCN in Wolken aufgenommen und durch Niederschlag ausgewaschen.

Die aus diesen Prozessen resultierende Verteilung von N; ist fiir Januar und Juli in ca. 850 hPa
(Modellschicht 15) in Abb. 3.4 dargestellt. Maxima von N;j sind durch hohe Schwefelemissio-
nen der Industrie iiber Nordamerika, Europa und Stidostasien verursacht. Hohe Konzentratio-
nen von mSO42' und damit hohe Werte von N; werden von Siidostasien und Nordamerika mit
der groBriumigen Zirkulation auf den Pazifik und Atlantik advehiert. Sekundére Maxima auf
der Siidhemisphire sind auf Biomassenverbrennung und Schmelzen von Buntmetallen zurtick-
zuftihren. Nj betrigt zwischen 25 und 100 Tropfchen cm™ iiber ozeanischen Reinluftgebieten.
Im Juli sind die Aerosol-Konzentrationen tiber der Nordhemisphére héher, da mehr Oxidantien
(primdr Wasserstoffperoxid und Hydroxylradikale) zur Sulfatbildung zur Verfiigung stehen
und weniger Sulfat-Aerosole ausgewaschen werden (Feichter et al., 1996). Die Sensitivitit des

Modells beztiglich dieser Eingangsfelder wird in Kapitel 6 diskutiert.

Akkreszenz von Regentropfen mit Wolkentropfchen

Sind Regentropfen entstanden, kann sich die Regenmenge durch Koagulation von Regentrop-
fen mit Wolkentropfchen (Akkreszenz) vermehren. Die ebenfalls von Beheng (1994) aus der
stochastischen Koagulationsgleichung abgeleitete Akkreszenzrate ist eine lineare Funktion des

Flussigwassergehalts und Regens (qr):

Qracl = alpqclqr (310)

29



mit a,;=6 s (Beheng, 1994).

3.1.3 Verdunstung von Regen

Die Verdunstung von Regen findet nur im wolkenfreien Teil der Gitterbox (1-b) statt und wird

wie in ECHAM4 parameterisiert (Roeckner et al., 1992):

_l’Yz (qvo - qu)
At Ldg
T
CP A

0., = (3.11)

wobei v, = 0.15 eine empirische Konstante ist.

3.2 Parameterisierung der Mikrophysik von Misch- und Eiswolken

3.2.1 Eiskeimbildung und Gefrierprozesse

Die Keimbildung von Eisteilchen ist im Gegensatz zu der von Wolkentrdpfchen weder theore-

tisch noch experimentell vollstindig geklirt (Beheng und Wacker, 1993). Als primére Entste-

hungsmechanismen fiir Eisteilchen werden diskutiert (Pruppacher und Klett, 1978):

(1) Wasserdampf wird an der Oberfliche von Eiskeimen adsorbiert, wobei bei geniigend nied-
rigen Temperaturen Eis gebildet wird (Depositionskeimbildung).

(2) Gefrierkeime initiieren die Eisphase aus dem Inneren eines unterkiihlten Tropfchens her-
aus (Gefrierkeimbildung / heterogenes Gefrieren von Wolkentropfchen).

(3) Eiskeime initiieren Vereisung bei Kontakt mit unterktihlten Tropfchen (Kontaktkeimbil-
dung / Kontaktgefrieren von Wolkentrépfchen).

Depositionswachstum von Wasserdampf auf Eiskeimen findet im Modell nur unterhalb von

238.2 K statt, wobei angenommen wird, daf} bei diesen niedrigen Temperaturen nach (1) genii-

gend Depositionseiskeime zur Verfiigung stehen. Oberhalb von 238.2 K wird je ein Mechanis-

mus zum heterogenen und Kontaktgefrieren berticksichtigt. Sekundire Prozesse, wie das

Abbrechen von Eisstiickchen bei der Kollision von Eisteilchen und die Bildung von kleinsten

Eisteilchen beim Bereifen (Hallett-Mossop-ProzeB3; Hallett und Mossop, 1974) werden in der

Natur fiir die hohen Konzentrationen der Eiskeime (Eisteilchenmultiplikation), die sich nicht

alleine aus (1)-(3) ergeben kénnen, verantwortlich gemacht (Beheng und Wacker, 1993). Der

Hallett-Mossop-ProzeB wird in GESIMA nur in der Bilanzgleichung der Anzahldichte von

Eisteilchen (N;) beriicksichtigt. Da in den folgenden Parameterisierungen nur die Eisteilchen-
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groBe benotigt wird, die empirisch nach Gl. (3.26) spezifiziert wird, bleibt der Hallett-Mossop-

Prozef3 unberticksichtigt.

Stochastisches und heterogenes Gefrieren von unterkiihiten Wolkentrépfchen

Bei verschmutzten Wassertrdpfchen hat sich gezeigt, daB ihre Gefriertemperatur eine Funktion
des Tropfenvolumens ist (Pruppacher und Klett, 1978; Rangno und Hobbs, 1994). So haben
gleich groBe Eisembryonen, die aus gleich grofien unterkiihiten Wassertrépfchen entstanden
sind, die gleiche Wahrscheinlichkeit, eine ,kritische* Grofe durch zufillige Fluktuationen der
Wassermolekiile zu erreichen (Bigg, 1953). Dabei wird angenommen, da Fremdkorper in den
Tropfchen die stochastische Natur dieses Prozesses nicht &ndern, sondern nur die Effektivitit
des Prozesses erhohen. So ergibt sich aus der Bigg’schen Gleichung, die bis zur Tropfchen-
groBe extrapoliert worden ist (Levkov et al., 1992 basierend auf Murakami, 1990) die stocha-

stische und heterogene Gefrierrate zu:

2
pqd
P,

Qpy = ay{exp [0, (T,-T)] -1} (3.12)
wobei a,=100 m>s! und b,=0.66 K Konstanten sind, die aus Labormessungen bestimmt

wurden.

Kontaktgefrieren von unterkiihlten Wolkentrépfchen

Brown’sche Molekularbewegung fiihrt zur Bildung von Eisteilchen durch mechanischen Kon-
takt (Kollision) von Aerosolpartikeln und unterkiihlten Wassertropfchen. Des weiteren fiihren
Thermophorese und Diffusiophorese zur Kontakt-Eisteilchenbildung. Die thermophoretische
Kontaktnukleation findet durch Anziehung oder AbstoBung zwischen dem Aerosolpartikel und
dem Tropfen entlang des Temperaturgradienten statt. Diffusiophorese andererseits beruht auf
Anziehung oder AbstoBung zwischen dem Aerosolpartikel und dem Tropfen entlang des Was-
serdampfgradienten. Da selbst in GESIMA der Temperatur- und Wasserdampfgradient zwi-
schen Tropfchen und Aerosolpartikel nicht berticksichtigt werden kann, wird auch hier nur die
Kontaktkeimbildung durch Brown’sche Molekularbewegung parameterisiert. Sie kann nach

Levkov et al. (1992) und Cotton et al. (1986) formuliert werden als:
erk = m, F DF_ (3.13)

DF,, (=1.4%10"8 m?s!) ist die Aerosol-Diffusivitit (nach Pruppacher und Klett, 1978), my,

(=10'12 kg) die urspriingliche Masse eines nukleierten Eisteilchens und
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F, = 4nr NN, /p (3.14)

Die Konzentration der aktiven Kontaktkeime wird approximiert durch N,=N,,(270.15-T),
wobei N, ,=2%10° m™ ist.

Sind oberhalb von 238.2 K Eisteilchen durch stochastisches bzw. heterogenes oder Kontaktge-
frieren entstanden, wird angenommen, daB der Bergeron-Findeisen-Proze3 bei Eisiibersitti-

gung fiir anschlieBendes Depositionswachstum von Wasserdampf an Eisteilchen sorgt.

Homogenes, spontanes Gefrieren von unterkiihiten Wolkentrdpfchen

Unterhalb von 238.2 K wird homogenes und spontanes Gefrieren von Wolkentrépfchen ange-
setzt (Lord et al., 1984; Eppel et al., 1995), da nur in seltenen Féllen unterkiihlte Wasserwol-
ken unterhalb von 238.2 K beobachtet werden. Die Gefrierrate ist so definiert, dafy die Wolke

innerhalb eines Zeitschrittes vollstindig vereist:

Qpyp = 4o/ At (3.15)

3.2.2 Niederschlagsbildung

Die Niederschlagsbildung iiber die Eisphase berticksichtigt Aggregation (Vereinigung von Eis-
teilchen durch Verhaken oder/und Anfrieren), Akkreszenz von Eisteilchen mit Schnee und

Bereifen.

Aggregation

Die Aggregationsrate wird nach Levkov et al. (1992) basierend auf Murakami (1990) parame-

terisiert:
Qagg = y3qci/Ati (3.16)

Y3 (=220) ist wiederum eine mikrophysikalische Konstante, die die Effizienz der Schneebil-
dung und damit die Lebensdauer der Eiswolke bestimmt. At; ist die Zeit, die die Anzahldichte

von Eisteilchen (N;) braucht, um von N; auf N;(1;,/rs,) abzunehmen. Sie ist gegeben durch:

Cf ’.w

r. 3
At, = —Elog[ﬁJ (3.17)

mit I, (=10 m) als kleinstem Radius eines Partikels in der Schneeklasse und
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(3.18)

p

C.

qcipaBEr‘iX( 90)0'33
i T

X (=0.25) ist die Dispersion des Fallgeschwindigkeitsspektrums von Wolkeneis, a;=700 s Po
(=13kg m'3) ist die Luftdichte an der Erdoberfliche (Referenzwert), p; (=500 kg m™) ist die
Dichte von Wolkeneis (Murakami, 1990), r;, ist der mittlere Volumenradius des Eisteilchen-
spektrums (siehe Abschnitt 3.3) und E;; die Kollektionseffizienz zwischen Eisteilchen. Sie ist
eine dimensionslose Funktion, die beriicksichtigt, daB sich die Stromungsfelder um zwei sich
aufeinander zu bewegende Partikel beeinflussen, was Auswirkungen auf die Trajektorien der
StoBpartner und damit auf den Kollisionsvorgang hat (Wacker und Beheng, 1993). Zusitzlich
beinhaltet sie die Wahrscheinlichkeit, mit der zusammenstoBende Teilchen aneinander haften
bleiben. In Wirklichkeit ist sie eine stark temperaturabhéngige Grofle. Hier wird vereinfacht Ej;

(=0.1) angenommen (Levkov et al., 1992).

Akkreszenz

Die Parameterisierungen des Anwachsens der Schneekristalle durch Akkreszenz von Schnee-
kristallen mit Wolkentrépfchen und Eisteilchen (Levkov et al., 1992, basierend auf Lin et al.,
1983) nehmen an, daB Schneekristalle der exponentiellen GroBenklassenverteilung von Gunn

und Marshall (1958) folgen:

n (D,) = n,exp(-AD,) 3.19)

ny(D,) ist die Anzahl der Schneekristalle pro Einheitsvolumen und Durchmesserinterval. Dy ist
der Durchmesser des Wassertropfens, der sich aus dem Schneekristall ergibt, wenn er
geschmolzen wiirde. Die Konzentration fiir Dg = 0: nyg (= 3 x10% m™) wurde aus Messungen
von Gunn und Marshall (1958) bestimmt. Der Verteilungsparameter A ist nach Potter (1991)

gegeben:

no.n_ )0.25
A, = [ Pi ‘”J (3.20)
Pq,

Damit ergibt sich folgende Akkreszenzrate von Schnee mit Wolkeneis:

(3.21)

_ nE n,a,q.;T (3+b,) [p_0)0-5

saci 3+b,

4\ P

8

0.5
mit a4,=4.83 und by=0.25 (Levkov et al., 1992). (%oj berticksichtigt die geringere Fallge-
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schwindigkeit des Schnees in Hohen mit groferer Luftdichte (Foote und du Toit, 1969). Die
Kollektionseffizienz von Schnee mit Wolkeneis (E;) ist temperaturabhiingig (Levkov et al.,

1992):

E,; = exp[0.025(T-T,)] (3.22)

A

Bereifen

Schneeflocken, die durch eine Ansammlung unterkiihlter Tropfchen fallen, kollidieren mit
ihnen und schmelzen mit ihnen zusammen (Bereifen). Die Anderung des Mischungsverhalt-
nisses fiir Schnee basiert auf dem geometrischen Auswaschprinzip, integriert iiber alle Gro-
Benklassen fiir die angenommene GroBenverteilung (Gl. (3.19)). Die Parameterisierung des

Bereifens ist dhnlich der der Akkreszenz von Schnee mit Wolkeneis Gl. (3.21):

nEslnosa4qch (3 + b4) (po)O.S
Qsacl =4 3+b, E
4

N

(3.23)

mit Eg =1 (Kollektionseffizienz von Schnee mit Wolkentropfchen). Levkov et al. (1992)
begrenzen den BereifungsprozeB auf Fliissigwassergehalte >107 kg kg'l. Um Schwellenwerte
zu vermeiden und dennoch die Effizienz dieses Prozesses zu reduzieren, ist y4 (=0.1) gewdhlt

worden.

3.2.3 Schmelzprozesse

Bei Temperaturen oberhalb des Gefrierpunktes wird angenommen, daB alle Eisteilchen wih-

rend eines Zeitschrittes vollstindig schmelzen (Fowler et al., 1996):

Qi = 4/ Bt (3.24)

Schmelzen von Schnee wird ebenfalls wie in ECHAM4 (GL. (2.14)) parameterisiert.

3.2.4 Sublimation von Schnee

Die Sublimation von Schnee ist analog der Verdunstung von Regen auf den wolkenfreien Teil

der Gitterbox (1-b) beschrinkt und wird wie in ECHAM4 parameterisiert:

0 _ _i’Y5 (qvo_qu)
sub At Ldg,,
‘e ar
¢,

(3.25)
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wobei Y, (=0.15) gleich der empirischen Konstante v, in Qeyp gewihlt wurde.

3.3 Optische Eigenschaften der Wolken

Die optischen Eigenschaften der Wolken sind wie in ECHAM4 Funktionen der effektiven
Wolkentropfchen- (r),) und Eiskristallradien (r;.). Ebenfalls wie in ECHAM4 wird in PCI 1p,
mit Hilfe von Beobachtungsdaten (Joknson, 1993) zum mittleren Volumenradius der Wolken-
trépfchen (ry,) nach GL. (2.16) in Beziehung gesetzt, wobei 1y, nach GI. (2.15) durch den Flus-
sigwassergehalt im wolkenbedeckten Teil der Gitterbox und Nj bestimmt ist. Im Gegensatz zu
ECHAM4 ist N nicht fest vorgeschrieben, sondern wird aus der Masse der Sulfat-Aerosole
nach Gl. (3.8) und Gl. (3.9) berechnet.

Der effektive Eisteilchenradius ist eine mit sehr groflen Unsicherheiten behaftete Groe. Daher
werden in Kapitel 6 Sensitivititsexperimente mit verschiedenen Parameterisierungen von rje,
die alle auf Beobachtungsdaten basieren, durchgefiihrt. In der Standardversion wird die Para-
meterisierung von Moss et al. (1996) verwendet. Sie stellt einen Zusammenhang zwischen r;,
und dem Eiswassergehalt her, der aus Flugzeugmessungen iiber Grobritannien und der Nord-
see abgeleitet worden ist:

= ax109 10%0q )" 3.26
e = A5 Pq.; (3.26)

ie

mit as=83.8 und bs=0.216. Es wird ein minimaler Eisteilchenradius von rj;=10 pum angenom-
men.
Zwischen dem mittleren Volumenradius des Wolkeneises (r;,) und r;, haben Moss et al. (1996)

aus dem gleichen Datensatz eine quadratische Beziehung abgeleitet:

_ 6 3 6 6
r. =10 6-{/;6(10 riv) " +bg (107rs) (3.27)

le

wobei ag=1.61 und bg=3.56*10"* ist.
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4. Modellvalidierung

Nach der Erlduterung der durchgefiihrten Experimente und der Beobachtungsdatensétze wer-
den globale Mittelwerte der Simulation mit dem neuen Wolkenmikrophysik-Schema (PCI) mit
der des Standardwolken-Schemas in ECHAM4 (CTL) und mit Beobachtungsdaten verglichen.
Daran ankniipfend folgen Vergleiche einiger GréBen des hydrologischen Kreislaufs, wie Wol-
kenfliissigwasser, Wolkeneis und Bedeckungsgrad als Jahresmittel in Zonal-Vertikalschnitten.
Zur Verdeutlichung der Variabilitat im Jahresgang werden diese Grofen anschlieBend als geo-
graphische Verteilungen fiir Januar und Juli dargestellt. Die optischen Eigenschaften der Wol-
ken werden anhand des cloud forcings diskutiert. Die Variabilitit von Wolkensystemen wird in
diesem Kapitel anhand des Tagesganges des Bedeckungsgrades und der interannualen Varia-

tion des cloud forcings im dquatorialen Pazifik diskutiert.

4.1 Modellexperimente

Die im folgenden vorgestellten Ergebnisse basieren auf Fiinfjahresexperimenten mit CTL und
PCI in der horizontalen Auflésung T30. Das Modell wird jeweils mit der beobachteten Mee-
resoberflichentemperatur (SST) und der Meereisbedeckung aus dem Datensatz des
»~Atmospheric Model Intercomparison Project (AMIP) (Gates, 1992) fiir die Jahre 1985-1989
angetrieben. Dieser Zeitraum ist gewahlt worden, weil die Strahlungsdaten der ERBE-Satelli-
ten, mittels derer die berechneten Strahlungsfliisse evaluiert werden, im selben Zeitraum auf-
genommen worden sind. Da in CTL nur Wolkenwasser prognostiziert wird, wird die

Aufspaltung in die Fliissig- und Eisphase nach Gl. (2.9) nachtriglich berechnet.

4.2 Beobachtungsdatensatze

Alle Beobachtungsdatensitze, die in diesem Kapitel fiir den Vergleich mit PCI und CTL ver-
wendet werden, sind aus Vergleichbarkeitsgriinden auf die Horizontalauflésung T30 interpo-

liert worden.

Satellitendaten des Special Sensor Microwave/lmager

Der ,,Special Sensor Microwave/Imager* (SSM/I) ist ein passives Fernerkundungs-Radiome-
ter, das aufwirts gerichtete Strahlung in vier spektralen Kandlen mift: 19.2, 22.2, 37 und
85.5 GHz. Alle Frequenzen werden in vertikaler und horizontaler Polarisation empfangen mit

Ausnahme des 22 GHz Kanals, der nur die vertikale Polarisation empféngt. Die aus
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SSM/I-Daten abgeleiteten und hier zu Vergleichszwecken benutzten GroBen sind der Wasser-
dampfsiulengehalt (vertikal integrierte Wasserdampfmasse) und der Fliissigwasserweg. Der
Wasserdampfsiulengehalt sowie der Fliissigwasserweg stehen nicht tiber Land zur Verfligung,
da die Bodenemissivitit im Mikrowellenbereich zu stark variiert. Der Wasserdampfsiulenge-
halt steht von Liu ef al. (1992) fiir den Zeitraum 1987-1991 und von Ewald und Schliissel
(1996) fiir 1987/88 zur Verfiigung. Die Unterschiede im globalen, jahrlichen Mittelwert sind
kleiner als 1%. Von Ewald und Schluessel (1996) wird der Fehler der Einzelmessungen mit
4.4 kg m™2 angegeben.

Der Fliissigwasserweg ist z. B. von Greenwald et al. (1993); Liu und Curry (1993); Weng und
Grody (1994); Karstens et al. (1994) aus SSM/I-Daten des ,,Defense Meteorological Satellite
Program“ abgeleitet worden. Die Ergebnisse der hier verwendeten Algorithmen von Green-
wald et al. und Weng und Grody differieren um 60% im globalen Jahresmittel. Der Fliissigwas-
serweg kann durch viele Eingangsparameter des Erkennungsalgorithmus wie Wasserdampf,
Wolkentemperatur, Bodenwinde oder Meeresoberflichentemperatur verfélscht werden.
Zusitzlich kann der Fliissigwasserweg durch Regentropfen beeintrachtigt sein. Da es keine fla-
chendeckenden, zuverlissigen Bodenbeobachtungen des Fliissigwasserweges gibt, werden die
SSM/I-Daten trotz ihrer Unsicherheiten fiir den Modellvergleich verwendet. Der von Green-
wald et al. abgeleitete Fliissigwasserweg deckt die Periode Juli 1987 bis Dezember 1991 ab.
Weng und Grody’s Datensatz umfafit den Zeitraum von Juli 1987 bis Dezember 1994 mit Aus-
nahme von Ende 1990 bis Ende 1991, wo der 85 GHz Kanal nicht verfiigbar war.

Daten des International Satellite Cloud Climatology Project

Eine detaillierte Beschreibung der Aufbereitung der Daten des ,International Satellite Cloud
Climatology Projects (ISCCP) und ihrer Produktpalette ist in Rossow und Schiffer (1991)
gegeben. Der Cl-Datensatz beruht auf schmalbandigen, bispektralen Strahldichtemessungen
(bei 0.6 um im sichtbaren und bei 11 pm im terrestrischen Spektralbereich) von operationellen
Wettersatelliten (Rohdaten, B3-Stufe von ISCCP). Die nahezu globale Abdeckung mit Daten
wird durch den Verbund von geostationéren und mindestens einem polarumlaufenden Satelli-
ten erreicht. Der Wolkenerkennungsalgorithmus des ISCCP, angewendet auf die Rohdaten in
4-8 km Auflosung, liefert die optische Dicke und den Druck an der Wolkenoberkante. Abgelei-
tete, in dieser Arbeit verwendete, GroBen sind der Bedeckungsgrad (Rossow und Schiffer,
1991) und Strahlungsfliisse an der Erdoberfliche (Darnell et al., 1992; Laszlo und Pinker,
1993). Monatsmittelwerte des Bedeckungsgrades (ISCCP-C2-Datensatz) stehen von 1983 bis
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1990 zur Verfiigung. Die Ubereinstimmung des Bedeckungsgrades mit Bodenbeobachtungen
(Warren et al., 1986, 1988; Hahn et al., 1994) ist im allgemeinen gut. Verglichen mit Bodenbe-
obachtungen ist die aus den ISCCP-Daten abgeleitete Wolkenbedeckung um 10% tiber Land
und um 5%-25% in polaren Regionen niedriger (Rossow et al., 1993). Zur Verfiigung stehen
der Gesamtbedeckungsgrad und der Bedeckungsgrad in drei Schichten: hohe Wolken (Wol-
kenoberkante oberhalb von 440 hPa), mittelhohe Wolken (Wolkenoberkante zwischen 680 hPa
und 440 hPa) und tiefe Wolken (Wolkenoberkante unterhalb von 680 hPa). Die mittelhohen
und tiefen Wolken kénnen unterschétzt sein, da Abschattungseffekte durch hohe Wolken auf-

treten konnen.

Bodenbeobachtungen des Gesamtbedeckungsgrades

Bodenbeobachtungen des Gesamtbedeckungsgrades basieren auf synoptischen Wetterberich-
ten von Landstationen und Schiffsbeobachtungen zwischen Dezember 1981 und November
1991 (Hahn et al. 1994). Die Datenaufbereitung beinhaltet ein Analysen-Schema, das den Feh-
ler der Nachtbeobachtungen, der in den Datensétzen von Warren et al. (1986, 1988) fiir den

Zeitraum von 1930 bis 1980 enthalten war, eliminiert.

Daten des Weltzentrums fiir Niederschlagsklimatologie

Das Weltzentrum fiir Niederschlagsklimatologie (WZN) kombiniert so viele beobachtete Nie-
derschlagsdaten wie moglich (Rudolf, 1995; Stendel und Arpe, 1996). Fiir die Landfldchen sind
die konventionell gemessenen Niederschlagshohen die wichtigste Datengrundlage. Uber den
Ozeanen sind Satellitendaten und Ergebnisse der Wettervorhersage mit dem EZMW-Modell
die einzigen regelméBig verfiigbaren Datenquellen. Dabei werden an erster Stelle Mikrowel-
lendaten (SSM/I) berticksichtigt, an zweiter Stelle Niederschlagshohen, die aus der infraroten
langwelligen Nettostrahlung am Atmosphérenoberrand abgeleitet werden, und zuletzt werden
die Datenliicken mit operationellen Vorhersagen (12 h - 36 h) des EZMW-Modells aufgefiillt.
Dieser Datensatz steht zur Zeit von 1986-1994 zur Verfiigung. Fehler, die sich durch MeBun-
genauigkeiten und durch die Einschwingzeit des EZMW-Modells ergeben, werden auf 10%

geschitzt.

Satellitendaten des Earth Radiation Budget Experiment

Die Satellitendaten des ,,Earth Radiation Budget Experiment” (ERBE) liefern Monatsmittel-
werte der Strahlungsfliisse am Atmosphérenoberrand wahrend des Zeitraums von Februar

1985 bis Januar 1990. Eine detaillierte Beschreibung der Datenaufbereitung sowie ihrer End-
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produkte kann in Barkstrom (1984), ERBE Science Team (1986) und Ramanathan et al.
(1989) nachgelesen werden. Der angegebene Fehler liegt regional bei 10 wm2, und die glo-
bale Unausgeglichenheit des kurzwelligen und langwelligen Nettostrahlungsflusses am Atmo-
sphérenoberrand betrigt im globalen, fiinfjahrigen Mittel 5 Wm™. Die Strahlungsfliisse der
wolkenfreien Referenzatmosphire liegen nicht ganz flichendeckend vor, da einige Regionen
permanent wolkenbedeckt sind. Wegen Schwierigkeiten bei der Szenenerkennung von wol-
kenfreien Gebieten iiber Meereis und Schnee sind die Daten polwérts von 60° weniger verla-

lich.

Daten des Global Energy Balance Archive

Die Strahlungsfliisse an der Erdoberfliche konnen aus Satellitendaten (ERBE oder ISCCP)
abgeleitet werden, wenn ein Strahlungsmodell zwischengeschaltet wird (Li und Leighton,
1993; Darnell et al., 1992). Andererseits gibt es ein Datenarchiv fiir gemessene Strahlungs-
fliisse an der Erdoberfldche, das ,,Global Energy Balance Archive” (GEBA) (Ohmura et al.,
1989). Es besteht aus mindestens 200 000 Monatsmittelwerten und wird sténdig erweitert. Ver-
gleiche der Einstrahlung an der Erdoberfliche mit Satellitendaten haben einen systematischen

Fehler, der kleiner als 3 Wm2 ist, ergeben (Li et al., 1995).

Analysen des Européischen Zentrums fiir mittelfristige Wettervorhersage

Dynamische GréBen, z. B. Wind, liegen als initialisierte Analysen des Europdischen Zentrums
fiir mittelfristige Wettervorhersage (EZMW) vor. Die Analysen kénnen jedoch nur so gut sein
wie die Daten, die fiir die Analyse verwendet werden. So sind die Analysen in den Tropen und
auf der Stidhemisphére, wo weniger MeBdaten zur Verfligung stehen, weniger akkurat als in
den Extratropen der Nordhemisphire. Fiir diese Arbeit werden Monatsmittel der Jahre 1985
bis 1989 verwendet. Die Giite der Daten, insbesondere im Hinblick auf Anderungen im Analy-

sen-Vorhersage-System, wird in Trenberth (1992) diskutiert.
4.3 Vergleich der Modellsimulationen mit Beobachtungsdaten

4.3.1 Globale Mittelwerte

In Tabelle 4.1 sind globale flichengewichtete Jahresmittelwerte und Ensemble-Mittelwerte der
Monate Januar und Juli von einigen GréBen des hydrologischen Kreislaufs, fiir beide Experi-

mente, und wenn vorhanden, fiir die entsprechenden Beobachtungsdaten dargestellt. Ensem-
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ble-Mittelwert von Januar bedeutet, daB der ,,klimatologische‘ Mittelwert iiber alle simulierten
Januare gebildet wird. Alle Werte sind Mittelwerte liber das gesamte beobachtete oder simu-
lierte Ensemble. So konnen kleinere Unterschiede zwischen den Modellsimulationen und den
Beobachtungsdaten, die andere Zeitrdume umfassen, hierauf zuriickzufiihren sein. Der Wasser-

dampfsiulengehalt, der Fliissig- und Eiswasserweg sind zur besseren Vergleichbarkeit mit den

SSM/I-Daten auf Ozeangebiete dquatorwirts von 60° beschrinkt.

Instrument | Beobachtungen CTL PCI
GroBe | Einheit und
Autoren Ann | Jan | Jul |Ann| Jan | Jul | Ann| Jan | Jul
WVM |[kg m2] |SSM/I (Liu) 29 29| 29| 29| 29| 30] 30f 31| 31
SSM/T (ES) 29 29| 29
LWP g m?2] |SSM/I (Gr) 81 78| 84| 78| 78| 80} 78| 80| 77
SSM/T (WGQG) 51 51| 53
IWP [g m?] 18| 18| 21| 25| 24| 26
CC [%] ISCCP 62| 62| 62| 61| 64| 60y 62| 64| 60
BB (Hahn) 61| 62| 62
CCH [%] ISCCP 14| 14| 14) 24| 25| 25| 23| 23| 24
CCM [%] ISCCP 18| 19| 17 15| 16| 15} 19| 19| 18
CCL [%] ISCCP 261 25| 26] 16| 19 16] 20| 23| 20
Pr-st  |[mmdl] 1.5 15| 1.5) 11| 11| 1.0
wZ 2. . 2.
Prcv  |[mmdl] N 7|28 28T ol 18| 15| 14| 18
Schnee |[mm d'] 0.24| 0.28 0.17] 0.19] 0.23| 0.14
Tabelle 4.1: Globale Mittelwerte (flichengewichtet) einiger Komponenten des hydrologischen Kreislaufs als

Jahresmittelwerte (Ann), Januarmittel (Jan) und Julimittel (Jul) fiir Beobachtungsdaten, CTL und
PCI: Wasserdampfsiulengehalt (WVM), Fliissigwasserweg (LWP), Eiswasserweg (IWP), Gesamt-
bedeckungsgrad (CC), Wolkenbedeckung hoher (CCH), mittelhoher (CCM) und tiefer Wolken
(CCL), stratiformer Niederschlag (Pr-st), konvektiver Niederschlag (Pr-cv) und Schneefall. Die
»globalen” Werte von WVM, LWP und IWP sind aus Vergleichsgriinden mit den Beobachtungsda-
ten auf Ozeangebiete dquatorwirts von 60° beschréinkt. Liu steht fiir Liu et al. (1992), ES fur Ewald
und Schliissel (1996), Gr fur Greenwald et al. (1993), WG fir Weng und Grody (1994) und Hahn fiir
Hahn et al. (1994).

Der Wasserdampfséulengehalt beider SSM/I-Datensétze betrigt 29 kg m2, sowohl im Jahres-
mittel als auch im Januar- und Julimittel. In PCI ist er bis zu 7% hoher als beobachtet und als in
CTL. Der Fliissigwasserweg differiert im globalen Mittel zwischen beiden SSM/I-Datensétzen

um 60%. Beide Modellexperimente simulieren Fliissigwasserwege, die eher denen von Green-
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wald et al. (1993) abgeleiteten entsprechen. Grofie Unterschiede zwischen den Experimenten
gibt es im Eiswasserweg. PCI simuliert ca. 40% mehr Wolkeneis. Erste Abschdtzungen des
Eiswasserweges aus SSM/I- und ISCCP-Daten (Liu und Curry, 1996; Rossow, personliche
Mitteilung) zeigen, da3 der Eiswasserweg hohere Werte als der Fliissigwasserweg annehmen
kann. Insofern hat ein héherer Eiswasserweg in PCI die richtige Tendenz.

Die globalen Mittelwerte des Gesamtbedeckungsgrades beider Beobachtungsdatensitze liegen
bei 61%-62%. Sie weichen in CTL und PCI um maximal 2 Prozentpunkte von den Beobach-
tungsdaten ab, was im Rahmen der MeBungenauigkeit liegt. Die simulierten Bedeckungsgrade
hoher, mittelhoher und tiefer Wolken sind in dieselben Hohenschichten unterteilt wie die
ISCCP-Daten, wobei zwischen den Schichten zufillige Uberlappung angenommen wird (vgl.
Weare, 1996). Die Wolkenbedeckung hoher Wolken ist in beiden Simulationen wie auch in den
meisten anderen Klimamodellen iiberschitzt, wihrend die der tiefen Wolken unterschétzt ist
(Weare, 1996). Da der aus Satellitendaten abgeleitete Bedeckungsgrad tiefer Wolken eher
unterschitzt wird, kann dieser Fehler noch gréBer sein. In PCI ist die Wolkenbedeckung hoher
Wolken geringfiigig reduziert und die mittelhoher und tiefer Wolken erh6ht, was den Beobach-
tungsdaten besser entspricht.

Der Gesamtniederschlag ist in PCI 7% geringer als in CTL. Er differiert im globalen Mittel als
auch im Januar- und Julimittel in beiden Simulationen um maximal 3 mm d™! von den
WZN-Daten (Stendel und Arpe, 1996), was im Rahmen der Meflungenauigkeit liegt. Die
Gewichtung zwischen dem Niederschlag, der aus konvektiven Wolken fillt, und dem, der aus
stratiformen Wolken fillt, hat sich in PCI gegentiber CTL verschoben. Wéhrend in CTL 53%
des Gesamtniederschlags stratiformen Ursprungs sind, sind es 42% in PCI. Der Anteil des Nie-
derschlags, der als Schnee auf die Erdoberfliche trifft, fallt hauptsichlich aus stratiformen
Wolken und ist in PCI 20% geringer als in CTL. Ein Grund fiir den geringeren stratiformen
Niederschlag in PCI liegt darin, dafl die Konstante, die die Effizienz der Verdunstung von stra-
tiformem Regen bzw. Sublimation von Schnee steuert, in PCI um einen Faktor 10 hoher ist als
in CTL. Die stratiforme Niederschlagsabnahme wird durch Zunahme des konvektiven Nieder-
schlags zum Teil kompensiert.

Betrachtet man den in der Einleitung erwéhnten hydrologischen Zyklus (Abb. 1.1 und Tabelle
4.2), so féllt auf, daB die globalen Abschitzungen aus Beobachtungsdaten stark variieren. Uber
den Ozeanen sind die Unsicherheiten grofer, und die Abschitzungen differieren bis zu 27%. In
CTL sind Verdunstung und Niederschlag tiber den Ozeanen hoher als alle Abschétzungen aus

Beobachtungsdaten, was fiir einen zu intensiven hydrologischen Zyklus spricht. In PCI sind
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Verdunstung und Niederschlag tiber den Ozeanen und tber Land im Vergleich zu CTL redu-

ziert und liegen im oberen abgeschétzten Bereich.

Beobachtungsdaten Simulationen
PK73 BR75 C92 H94 SA96 CTL PCI
5 324 385 398 388 413 425 395
E, 361 424 434 428 461 431
P 99 111 107 111 98 111 106
E; 62 71 71 71 75 70
FT/R 37 39/40 36 40 36 36

Tabelle 4.2: Komponenten des hydrologischen Kreislaufs (1ot kg a'll. P,, P, ist der Niederschlag iiber den
Ozeanen bzw. Land, E,, E; ist die Verdunstung tiber den Ozeanen bzw. Land, FT ist der Feuchte-
transport von den Ozeanen zum Land und R der Oberflichenabflu (wie in Abb. 1.1) fiir Beobach-
tungsdaten und CTL und PCIL. PK73 steht fiir Peixoto und Kettani (1973), BR75 fir Baumgartner
und Reichel (1975), C92 fiir Chahine (1992), H94 fiir Hartmann (1994), SA96 fiir Stendel und Arpe
(1996).

Einhergehend damit ist die Verweildauer von Wasserdampf in der Atmosphire in PCI mit
knapp 10 Tagen im globalen Mittel rund 10% hoher als in CTL. Beides liegt innerhalb der
Abschitzungen, die aufgrund von Beobachtungsdaten 9-11 Tage ermitteln (Pruppacher und
Jaenicke, 1995; Peixoto und Oort, 1992). Die Verweildauer von Wolken in der Atmosphire
betrigt etwa drei Stunden (Pruppacher und Jaenicke, 1995). In CTL liegt die Verweildauer
von Wolken bezogen auf den stratiformen NiederschlagsfluB an der Erdoberfliche bei einer
guten Stunde und bei zwei Stunden in PCI. Somit scheint die Verlangsamung des hydrologi-
schen Kreislaufs in PCI die richtige Tendenz zu haben, selbst wenn an den globalen Abschit-
zungen grofle Fehlerbalken anzulegen sind.

Die freien Parameter in den mikrophysikalischen Umwandlungsraten von PCI (y;-Ys) sind so
gewihlt worden, daf3 die globalen Fiinfjahresmittel von SCF und LCF denen der ERBE-Daten
entsprechen (Tabelle 4.3). Beide Simulationen geben die jahreszeitlichen Variationen von SCF
gut wieder, wobei die gréfiten Abweichungen von 3 Wm? wahrscheinlich noch im Bereich der
MeBungenauigkeit liegen. So haben beispielsweise Laszlo und Pinker (1993) SCF aus
ISCCP-Daten fiir die Julimonate der Jahre 1983-1985 bestimmt. Thr berechnetes SCF ist fiir
Juli 1985 betragsmiBig 8 Wm™ geringer als das aus den ERBE-Daten ermittelte. Der langwel-
lige und kurzwellige Nettostrahlungsflul der ERBE-Daten am Atmosphérenoberrand weisen
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ein Ungleichgewicht von 5 Wm? auf. In CTL ist dieses Ungleichgewicht reduziert, dafiir
weicht der kurzwellige Nettostrahlungsfluf um 4 Wm? von dem gemessenen ab. In PCI
betrigt das Ungleichgewicht zwischen dem langwelligen und kurzwelligen Nettostrahlungs-
fluB 6 Wm2, dafiir differiert der kurzwellige Nettostrahlungsflu weniger von dem gemesse-

nen.

Beobachtungen CTL PCI
GroBe | Instrument und Autor
Ann | Jan Jul |Ann| Jan | Jul | Ann | Jan | Jul

F ERBE 240| 245| 236| 236| 241| 230] 240| 245| 235
F ERBE 235 233| 239 235| 233| 239 234| 232 239
SCF ERBE -48 -52| -48) -51| -55| -49] -47| -51| -45
LCF ERBE 30 29 291 28| 27| 291 30| 29| 30
F(S) GEBA (Wild) 142 146| 149 141) 147| 150| 143

ERBE (LL) 157

ISCCP (Darnell) 151 151 147
F(S) ISCCP (Darnell) 46 45 46) 51| 50| 52 53| 51| 53
SCE(S) |ISCCP (LP) 421 -69( -75| -66] -67| -73| -63

ISCCP+ERBE (Gupta) -53 -60 -46

CPR =72 -78 =72
LCE(S) |ISCCP+ERBE (Gupta) 35 35 34y 22 22| 21} 20| 20| 18

Tabelle 4.3: Globale Mittelwerte (flichengewichtet) einiger StrahlungsgroBen [Wm2] als Jahresmittelwerte
(Ann), Januarmittel (Jan) und Julimittel (Jul) fiir Beobachtungsdaten, CTL und PCI: kurzwelliger
und langwelliger Nettostrahlungsfluf am Atmosphirenoberrand (F und Fy), kurzwelliges und lang-
welliges cloud forcing am Atmosphirenoberrand (SCF bzw. LCF), kurzwelliger und langwelliger
NettostrahlungsfluB an der Erdoberfliche (F(S) und Fy(S)) und kurzwelliges und langwelliges cloud
forcing an der Erdoberfliche (SCF(S) und LCF(S)). Wild steht fiir Wild et al. (1995), LL fiir Li und
Leighton (1993), Damell fiir Darnell et al. (1992), LP fir Laszlo und Pinker (1993), Gupta fiir
Gupta et al. (1993) und CPR fiir Cess et al. (1995), Pilewskie und Valero (1995) und Ramanathan et
al. (1995).

Die Bestimmung der Strahlungsfliisse an der Erdoberfliche ist erheblich schwieriger als am
Atmosphirenoberrand. Werden die Strahlungsfliisse am Atmosphérenoberrand aus Satelliten-
daten abgeschitzt, muf} eine Strahlungstransportrechnung durchgefiihrt werden. Li und Leigh-
ton (1993) haben diese Methode auf ERBE-Daten angewendet, Darnell et al. (1992) auf
ISCCP-Daten und Gupta et al. (1993) auf eine Kombination von ISCCP- und ERBE-Daten.

Die Genauigkeit der abgeleiteten GroBen ist begrenzt durch die Approximation in der Strah-

lungstibertragung, systematischen Fehlern in den Eingabe-Wolkenparametern und Unsicher-
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heiten in der Verteilung von strahlungswirksamen atmosphérischen Bestandteilen. Der aus
GEBA-Bodenbeobachtungen ermittelte kurzwellige Strahlungsflufl an der Erdoberfliche (Wild
et al. 1995) ist global um 15 Wm™? niedriger als der aus ERBE-Satellitendaten abgeleitete (Li
und Leighton, 1993). Beide Simulationen liegen innerhalb der beobachteten Spannweite. Der
langwellige Strahlungsflul beider Simulationen ist 10%-15% hoher als der aus ISCCP-Daten
berechnete. Laszlo und Pinker (1993) und Gupta et al. (1993) berechneten das kurzwellige
cloud forcing an der Erdoberfliche (SCF(S)) mit -42 Wm™2 bzw. -46 Wm™2 im Juli. Im Wider-
spruch dazu ergeben neue Studien von Cess et al. (1995), Ramanathan et al. (1995) und
Pilewskie und Valero (1995) ein Verhéltnis von SCF(S)/SCF von 1.5. Danach liegt SCE(S) im
Juli bei -72 Wm2. Beide Simulationen liegen wiederum in der beobachteten Spannweite,
jedoch nadher an den Werten der neuesten Studien. Das simulierte LCF(S) ist jeweils um fast
50% geringer als das aus Satellitendaten mit Hilfe eines Strahlungsiibertragungsmodells abge-

leitete.

4.3.2 Zonal-Vertikalschnitte

In Abb. 4.1 sind Zonal-Vertikalschnitte der Jahresmittel des Wolkenfliissigwassers von CTL
und PCI und die Differenz zwischen beiden Experimenten dargestellt. Das simulierte Wolken-
flissigwasser beider Simulationen zeigt Maxima in der unteren Troposphére, die durch nied-
rige Konvektion in den Tropen und extratropische Zyklonen verursacht werden. Eine
Unzulédnglichkeit in CTL, die generell hohen Werte des Wolkenfliissigwassers an der Erdober-
flache ist in PCI deutlich reduziert. In PCI wird Wolkenfliissigwasser in den Extratropen in
hoheren Schichten als in CTL simuliert und vice versa in den Tropen.

GroBere Unterschiede sind im Wolkeneis, dargestellt in Abb. 4.2, sichtbar. Wéhrend in CTL
das Wolkeneis-Mischungsverhéltnis in den Tropen maximal ist, ist es in PCI in den Extratro-
pen am hochsten. Sekundére Maxima im Wolkeneis werden in PCI in der unteren Troposphire
mittlerer Breiten simuliert. In den Tropen haben sich Eiswolken in héhere Schichten verlagert,
und das Wolkeneis ist leicht reduziert. In PCI kénnen Eisteilchen durch heterogenes und stoch-
astisches Gefrieren und Kontaktgefrieren entstehen, wéhrend in CTL der Eiswasseranteil in
Mischwolken in Abhéngigkeit von der Temperatur festgelegt ist. Sind in PCI Eisteilchen ent-
standen, aggregieren sie zu Schneeflocken, was um so effektiver ist, je groBBer der Eiswasserge-
halt und die Eisteilchen sind. Durch eine Wolke fallende Schneeflocken kollidieren mit
weiteren Eisteilchen. Die Kollektionseffizienz ist nach Gl. (3.22) temperaturabhingig, so daB

langlebige Eiswolken bei kilteren Temperaturen, also in hoheren Schichten der Troposphire,
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Abbildung 4.1: Zonal-Vertikalschnitte (Druck in hPa) der Jahresmittel des Wolkenfliissigwassers fiir CTL (a)
und PCI (b) und die Differenz zwischen beiden (c). Isolinienabstand: £2, =4, £8, £16 und £32
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Abbildung 4.2: Zonal-Vertikalschnitte (Druck in hPa) der Jahresmittel des Wolkeneises fiir CTL (a) und PCI
(b) und die Differenz zwischen beiden (c). Isolinienabstand: +2, +4, £8 und 16 mg kg‘l.
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Abbildung 4.3: Zonal-Vertikalschnitte (Druck in hPa) der Jahresmittel des Bedeckungsgrades fiir CTL (a) und
PCI (b) und die Differenz zwischen ihnen (c). Isolinienabstand: 10% fiir (a) und (b) und
12.5%, 25%, +10%, £15% fiir (c).

als in CTL auftreten.

Abb. 4.3 zeigt Zonal-Vertikalschnitte der Jahresmittel des Bedeckungsgrades fiir CTL und
PCI. Auffillig ist, daB sich die Strukturen des Wolkenfliissigwassers bzw. Wolkeneises nicht
direkt im Bedeckungsgrad widerspiegeln, weil der Bedeckungsgrad nur eine Funktion der rela-
tiven Feuchte nach Gl. (2.6) ist. Da die Berechnung des Bedeckungsgrades in beiden Simula-
tionen gleich ist, ist auch der Bedeckungsgrad dhnlich. Maxima treten in den Extratropen und
im Cirrusniveau der Tropen auf, wo die relative Feuchte oberhalb des Schwellenwertes fiir das
Kondensations- oder Depositionswachstum liegt. In PCI reichen tropische Cirren geringfiigig
hoher hinauf als in CTL. Im ,,Stratospheric Aerosol and Gas Experiment” (SAGE) wurden
diinne Cirren bis in Hohen von 18.5 km (ca. 80-100 hPa) beobachtet (Kent et al., 1995), also
dem Niveau, in dem die hochste tropische Tropopause liegt. Dem entsprechen beide Simula-
tionen. Der Bedeckungsgrad extratropischer Wolken ist hoher als in CTL, weil mehr Eiswol-
ken in den Extratropen simuliert werden (Abb. 4.2). Insbesondere wird in Polnihe in der
unteren Stratosphére der in CTL auftretende systematische Fehler zu kalter Temperaturen und
somit zu hoher relativer Feuchten in PCI verstédrkt und damit auch der Bedeckungsgrad erhoht.

Der hohere Bedeckungsgrad wie auch das héhere Wolkenfliissigwasser in den Tropen in
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900 hPa in PCI (Abb. 4.1 und 4.3) ist auf die hohere Verdunstung von stratiformem Regen, die
die relative Feuchte in der unteren Troposphére erhoht (siehe Abschnitt 5.3) zuriickzufiihren.
Damit wird der Schwellenwert der relativen Feuchte fiir die Wolkenbildung héiufiger tiber-

schritten.

4.3.3 Geographische Verteilung einiger Komponenten des hydrologischen
Zyklus

Die folgenden geographischen Abbildungen zeigen immer Ensemble-Mittelwerte der Monate
Januar und Juli, um die Variabilitit im Jahresgang zu verdeutlichen. In Abb. 4.4 und 4.5 sind
Januar- und Julimittel der geographischen Verteilung des Wasserdampfsidulengehalts fiir
SSM/I-Daten nach Liu et al. (1992), Ewald und Schliissel (1996), CTL und PCI dargestellt. In
den SSM/I-Daten und in beiden Modellsimulationen sind Maxima im Wasserdampfsiulenge-
halt im Indischen Ozean und im westpazifischen ,,Warm Pool“ sichtbar. Wéhrend aus den
SSM/I-Daten ein zusammenhéngendes Gebiet hohen Wasserdampfsiaulengehalts vom Indi-
schen Ozean bis zum Westpazifik reicht, sind in CTL zwei getrennte Konvektionszentren
sichtbar. In PCI ist das Gebiet maximalen Wasserdampfsdulengehalts vom Indischen Ozean
bis zum Westpazifik besser simuliert, die Unterschitzung nordwestlich von Australien bleibt
jedoch bestehen. Mit der jahreszeitlichen Verlagerung der innertropischen Konvergenzzone
(ITCZ) im Juli nach Norden sind auch die Maxima des Wasserdampfsdulengehalts nach Nor-
den verschoben. Die Ubereinstimmung zwischen simuliertem und beobachtetem Wasser-
dampfsiulengehalt ist gut, abgesehen davon, daB3 der Wasserdampfsdulengehalt in PCI Werte
tiber 60 kg m™2 annimmt, die die SSM/I-Daten nicht wiedergeben, und beide Modelle den Was-
serdampfsiulengehalt der ostpazifischen ITCZ unterschitzen (Abb. 4.5).

Abb. 4.6 und 4.7 zeigen Januar- und Julimittel des Fliissigwasserweges. Die Muster beider
SSM/I-Datensétze sind sehr dhnlich, obwohl sie im globalen Mittel um 60% differieren. Die
grofBten Unterschiede treten liber den subtropischen Absinkgebieten auf, wo Greenwald et al.
(1993) einen doppelt so hohen Fliissigwasserweg wie Weng und Grody (1994) angeben.
Maxima im Fliissigwasserweg werden durch tropische Konvektion und durch Zyklonenaktivi-
tit in den Extratropen verursacht. Die groben Strukturen sind in beiden Simulationen getrof-
fen. In CTL werden die Fliissigwasserwege in der ITCZ und der siidpazifischen
Konvergenzzone (SPCZ) iiber- und der Fliissigwasserweg iiber dem siidlichen Ozean unter-
schitzt. In PCI ist der Fliissigwasserweg in den Tropen besser simuliert, jedoch im westlichen

Teil des Nordatlantiks und Nordpazifiks hoher als beobachtet. Liu und Curry (1996) leiten aus
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Abbildung 4.4: Geographische Verteilungen der Januarmittel des Wasserdampfsiulengehalts fiir SSM/I-Daten
nach Liu et al. (1992) (a), Ewald und Schliissel (1996) (b), CTL (c) und PCI (d). Isolinienab-
stand: 10 kg m™2. Werte oberhalb von 50 kg m™2 sind grau schraffiert.
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Abbildung 4.5: Wie Abb. 4.4, nur fiir die Julimittel.
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Abbildung 4.6: Geographische Verteilungen der Januarmittel des Fliissigwasserweges fiir SSM/I-Daten nach
Greenwald et al. (1993) (a), Weng und Grody (1994) (b), CTL (c) und PCI (d).
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Abbildung 4.7: wie Abb. 4.6, nur fiir die Julimittel.

50



0 60E 120E 180 1200 60W O 0 60E 120E 180 120W 60W O

0 60E 120E 180 120W 60W O 0 60E 120E 180 120W 60W O

Abbildung 4.8: Geographische Verteilungen der Januar- und Julimittel des Eiswasserweges fiir CTL (a,c) und
PCI (b,d). Isolinienabstand: 25 g m*2. Werte oberhalb von 50 g m? sind grau schraffiert.

SSM/I-Daten fiir Januar 1993 iiber dem westlichen Nordatlantik jedoch Fliissigwasserwege
tiber 300 gm'2 ab, die deutlich hoher als die von Greenwald et al. und Weng und Grody ange-
gebenen und mit PCI simulierten sind. Im Juli (Abb. 4.7) werden Maxima des Fliissigwasser-
weges im Nordpazifik und Nordatlantik beobachtet. In CTL liegen die héchsten Werte des
Fliissigwasserweges weiterhin in der ITCZ und SPCZ, und es werden keine sekundéren
Maxima in den Extratropen der Nordhemisphire simuliert. In PCI erscheinen hohe Fliissig-
wasserwege in der Nordhemisphire, allerdings liegen sie stidlicher als beobachtet.
Satellitendaten des Eiswasserweges stehen bisher nicht zur Verfiigung, so dal nur solche
Datensitze zur Modellvalidierung benutzt werden konnen, die aus MeBkampagnen, wie FIRE,
ICE oder CEPEX, gewonnen wurden. Darauf wird in Kapitel 5 ndher eingegangen. In Abb. 4.8
sind Januar- und Julimittel des Eiswasserweges von CTL und PCI dargestellt. In CTL sind Eis-
wasserwege >50 gm’2 auf die tropischen Konvektionszentren beschrinkt. In PCI werden die
hochsten Eiswasserwege in den Extratropen der jeweiligen Winterhemisphére simuliert, wéh-
rend der Eiswasserweg in den Tropen geringer als in CTL ist. Sekundére Maxima sind in der
jeweiligen Sommerhemisphére sichtbar.

Abb. 4.9 und 4.10 stellen Januar- und Julimittel des Bedeckungsgrades dar. Die Informations-

dichte der Bodenbeobachtungen ist iiber den Ozeanen und in der Stidhemisphére gering. Beide
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Abbildung 4.9: Geographische Verteilungen der Januarmittel des Bedeckungsgrades fiir ISCCP-Daten (a),
Bodenbeobachtungen nach Hahn et al. (1994) (b), CTL (c) und PCI (d).
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Abbildung 4.10: Wie Abb. 4.9, nur fiir die Julimittel.
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Beobachtungsdatensitze stimmen weitgehend gut {iberein, auBer iiber den Kontinenten der
Nordhemisphire, wo die ISCCP-Daten einen bis zu 10% geringeren Bedeckungsgrad angeben
(Rossow et al., 1993). Uber der Arktis ergeben Satellitendaten bis zu 43% geringere Bedek-
kungsgrade als die Bodenbeobachtungen von Warren et al. (1988) (Schweiger und Key, 1992).
Maxima im beobachteten Bedeckungsgrad sind mit tropischer Konvektion und auBertropi-
schen Zyklonen verbunden, die beide Simulationen reproduzieren. Minima sind iiber den
Wiisten und subtropischen Absinkgebieten in beiden Beobachtungsdatensitzen und Simulatio-
nen sichtbar. Beide Simulationen unterschétzen den Bedeckungsgrad liber dem Nordatlantik
und Nordpazifik, im Januar starker als im Juli. Uberschitzt wird der Bedeckungsgrad in beiden
Simulationen im Januar iiber den Kontinenten der Nordhemisphire, selbst in bezug auf die
Bodenbeobachtungen. In PCI ist der Bedeckungsgrad tiber dem stidlichen Ozean etwas héher
als in CTL und damit niher am beobachteten. Der Bedeckungsgrad maritimer Stratocumuli,
der vor den Westkiisten Nord- und Siidamerikas maximal ist, wird in beiden Simulationen
unterschitzt. Diese Unterschitzung wird in vielen numerischen Modellen beobachtet und der
zu geringen vertikalen Aufldsung in der Grenzschicht zugeschrieben. Im Juli wird durch den
asiatischen Sommermonsun hohe Bewolkung iiber Studostasien verursacht, was in beiden
Beobachtungsdatensitzen und Simulationen wiedergegeben wird. In PCI ist in beiden Mona-
ten die Uberschitzung des Bedeckungsgrades iiber Indonesien im Vergleich zu CTL reduziert.
In Abb. 4.11 ist der stratiforme Niederschlag dargestellt. Er unterscheidet sich in den Extra-
tropen geringfligig in beiden Experimenten. Maxima mit mehr als 4 mm d’! sind im Januar
iiber dem Nordatlantik und Nordpazifik, verursacht durch rege Zyklonenaktivitit, und an den
Rocky Mountains, verursacht durch orographische Niederschlagsbildung, zu finden. In den
Tropen fillt in PCI im Januar- und Julimittel weniger stratiformer Niederschlag als in CTL. Es
gibt jedoch Hinweise, daB in tropischen mesoskaligen Wolkenkomplexen bis zu 50% des
Gesamtniederschlags aus den stratiformen Ambossen féllt (Gamache und Houze, 1983). Die-
ser Prozentsatz wird auch in CTL nicht erreicht. Da mesoskalige Wolkenkomplexe im Klima-
modell nur grob parameterisiert sind, 148t sich nicht entscheiden, ob dafiir Defizite des
stratiformen oder konvektiven Wolkenschemas verantwortlich sind. Gamache und Houze
(1983) geben weiterhin an, daB bis zu 30% des Kondensats in die Ambosse flieSt. Dieser
Anteil ist in CTL und PCI deutlich geringer.
Der Anteil des Gesamtniederschlags, der im Januar als Schnee die Erdoberfliche erreicht, ist
in Abb. 4.12 dargestellt. Die geographische Verteilung ist in beiden Experimenten sehr &hn-
lich, nur fillt in PCI 18% weniger Schnee (siche Tabelle 4.1). Maxima im Schneefall sind ent-
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Abbildung 4.11: Geographische Verteilungen der Januar- und Julimittel des stratiformen Niederschlags fiir CTL
(a,c) und PCI (b,d). Isolinienabstand: 1, 2, 4, 6 mm d’!, Werte oberhalb von 4 mm d”! sind grau
schraffiert.
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Abbildung 4.12: Geographische Verteilungen der Januarmittel des Schneefalls fiir CTL (a) und PCI (b). Isoli-
nienabstand: 0.5, 1, 2, 4 mm d!.Werte oberhalb von 2 mm d! sind grau schraffiert.

lang der Zugbahnen der Zyklonen im Nordatlantik und Nordpazifik und an den Gebirgsziigen

der Rocky Mountains, des Himalajas und Skandinaviens erkennbar.
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4.3.4 Geographische Verteilung des ,,cloud forcings“

Im vorherigen Abschnitt sind die wesentlichen Grofien, die die optischen Eigenschaften der
Wolken bestimmen (Fliissig-, Eiswasserweg und Bedeckungsgrad), diskutiert worden. Sie
stimmen in beiden Experimenten im wesentlichen mit den Beobachtungsdaten tiberein. Im fol-
genden wird der EinfluB der Wolken auf die Strahlungsbilanz anhand von SCF und LCF fiir
Januar und Juli diskutiert. Im Januarmittel ist SCF, dargestellt in Abb. 4.13, mit Werten bis zu
200 Wm'2 iiber den Ozeanen der Siidhemisphire sidlich von 50°S maximal, wie aus den
ERBE-Daten hervorgeht. Sekundire Maxima treten in Verbindung mit tropischer Konvektion
auf. In beiden Simulationen ist SCF iiber dem siidlichen Ozean niedriger als beobachtet, in PCI
stiarker unterschitzt als in CTL. In CTL ist SCF iiber der SPCZ und im Indischen Ozean hoher
als beobachtet. In PCI ist die Uberschitzung geringer. Im Julimittel ist SCF dem Jahresgang
der Einstrahlung folgend iiber dem Nordpazifik und Nordatlantik maximal (Abb. 4.14). Sekun-
dire Maxima sind mit Gebieten maritimer Stratocumuli vor den Westkiisten Amerikas und mit
dem asiatischen Sommermonsun verbunden. In beiden Simulationen sind die Gebiete mariti-
mer Stratocumuli in Ansétzen erkennbar, jedoch weder in ihrem geographischen Ausmal noch
in der beobachteten Stiirke, da der Bedeckungsgrad tiefer Wolken zu gering ist. In CTL werden
wiederum die Extratropen besser simuliert als in PCIL. Durch die Reduzierung des Fliissigwas-
serweges und des Bedeckungsgrades in den Tropen ist in PCI die Uberschitzung von SCF ver-
ringert.

Januar- und Julimittel von LCF sind in Abb. 4.15 und 4.16 dargestellt. Im Gegensatz zu SCF,
das hauptsichlich durch die Verteilung der tiefen Wolken bestimmt ist, wird LCF durch das
Vorhandensein hoher Wolken dominiert. Je weniger Wolkenschichten unter den hohen Wolken
liegen und je hoher die Wolken sind, desto grofier ist LCE. Maxima sind tiber den tropischen
Konvektionszentren im Januar und Juli zu erkennen. Die groben Strukturen werden von beiden
Simulationen reproduziert, sie differieren aber im Detail. Wiahrend das Gebiet maximalen
LCFs in den ERBE-Daten im Januar vom Indischen Ozean bis zum Westpazifik reicht, ist es in
CTL tiber Indonesien unterbrochen. In PCI sind die Konvektionszentren nicht so deutlich
getrennt wie in CTL, aber LCF ist tiber Indonesien zu gering. Da die Maxima im Eiswasserge-
halt in PCI in groBeren Hohen als in CTL liegen, ist LCF tiber dem siidlichen Ozean hoher als
beobachtet (vgl. Abb. 4.2). Im Juli ist in den ERBE-Daten eine ausgeprégte pazifische ITCZ
sichtbar. Sie ist unterbrochen in CTL, und LCF ist zu hoch iiber Indonesien und Mittelamerika,
was auf eine zu intensive Walkerzirkulation zuriickzufiihren ist (Chen und Roeckner, 1996a).

In PCI ist die ostpazifische ITCZ leicht angedeutet, aber schwécher als in den ERBE-Daten.
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Abbildung 4.13: Geographische Verteilungen der Januarmittel des kurzwelligen cloud forcings fiir ERBE-
Daten (a), CTL (b) und PCI (c).
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Abbildung 4.14: wie Abb. 4.13, nur fiir die Julimittel.
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Abbildung 4.15: Geographische Verteilungen der Januarmittel des langwelligen cloud forcings fiir ERBE-
Daten (a), CTL (b) und PCI (c).
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Abbildung 4.16: Wie Abb. 4.15, nur fiir die Julimittel.
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Die Maximalwerte von LCF tiber aktiven Konvektionszentren stimmen mit den beobachteten

liberein, und die Walkerzirkulation ist etwas schwicher ausgeprigt als in CTL.

4.3.5 EinfluB der neuen Wolkenparameterisierung auf die atmospharische

Dynamik

Modellstudien haben gezeigt, daB die Erwarmung der Atmosphére durch die Absorption lang-
welliger Strahlung beim Vorhandensein von Wolken (atmosphérisches langwelliges cloud for-
cing, im folgenden LCF(A)) die atmosphérische Zirkulation stark antreibt (z. B. Slingo und
Slingo, 1988; Randall et al. 1989; Sherwood et al. 1994). Obwohl diese Erwdrmungsraten
erheblich kleiner sind als die, die durch Freisetzung latenter Wérme in konvektiven Wolken
auftreten, kann die Walkerzirkulation durch die Abwesenheit von LCF(A) um 50%
geschwicht werden (Lohmann und Roeckner, 1995). Insofern konnte die neue Parameterisie-
rung die atmosphirische Zirkulation beeinflussen. Abb. 4.17 und 4.18 zeigen Januar- und Juli-
mittel des zonalgemittelten Zonalwindes. Die EZMW-Analysen ergeben im Januar maximale
Windstirken des Westwindes bei 50°S in 250 hPa und bei 30°N in 200 hPa. Im Juli ist der
Westwind im Subtropenjet bei 30°S in 200 hPa und im antarktischen stratosphérischen Jet-
stream maximal. In beiden Fillen sind die Windgeschwindigkeiten auf der jeweiligen Winter-
hemisphire am hochsten. Beide Simulationen tiberschitzen die Windgeschwindigkeiten in der
oberen Troposphire, was in PCI stirker ausgeprégt ist. Da in PCI LCF am Atmosphédrenober-
rand 2 Wm™? héher ist als in CTL, ist durch die starke Kopplung von LCF am Atmosphéren-
oberrand, LCF in der Atmosphire und der atmosphérischen Dynamik in PCI ein geringfligig
starkerer Wind zu erwarten. Der Meridionalwind differiert kaum zwischen beiden Experimen-
ten und stimmt im wesentlichen mit dem aus EZMW-Analysen abgeleiteten iiberein (ohne

Abb.).

4.3.6 Zeitliche Variation von Wolken und ihrer optischen Eigenschaften
Zusitzlich zur Validierung mittlerer Grofen ist eine Uberpriifung ihrer Variabilitit besonders
wichtig und wird durch die Betrachtung des Tagesganges des Bedeckungsgrades und der
interannualen Variabilitit des cloud forcings realisiert.

Tagesgang der Wolkenbedeckung

Systematische Variationen in der Bewo6lkung wie der Tagesgang beeinflussen die Strahlungsbi-

lanz der Erde durch Wechselwirkungen der Wolken mit der Solarstrahlung und der bodenna-

58



(b)

100 -
200
300 -
4004 5
500 4
600
700 -
800 -
900 -
1000

60S 305 EQ 30N 60N 60S 30 EQ 30N 60N
Abbildung 4.17: Zonal-Vertikalschnitte (Druck in hPa) der Januarmittel des Zonalwindes fiir EZMW-Analysen
(a), CTL (b) und PCI (¢). Isolinienabstand: 5 m s,
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Abbildung 4.18; wie Abb. 4.17, nur fiir die Julimittel.

59



15 20 0 5 10 15 20

Ortszeit [h] (d) Ortszeit [h]
. S 10F :
o4 Q -
P
W\V x 0 : |
A....T‘_b\_l_m_‘___._; 3 _5 . 3
] -1of
15 20 0 5 10 15 20
Ortszeit [h] Ortszeit [n]

Abbildung 4.19: Tagesgang der Anomalien des Bedeckungsgrades (ACC) als Funktion der Ortszeit (Dreistun-
denmittel) fiir Januar 1989 (a) im siidlichen subtropischen Pazifik (120°W-105°W, 20°S-5°S),
(b) Nordpazifik (150°E-165°E, 40°N-50°N), (c) Amazonasgebiet (60°W-45°W, 20°S-5°S)
und (d) dstliche USA (90°W-75°W, 30°N-45°N) jeweils fiir ISCCP (—), CTL (- -) und PCI
(..).

hen Temperatur. Sie modulieren auch die Bodenfliisse, indem sie den Strahlungsgewinn an der
Erdoberfliche regulieren. Da ECHAM den Tagesgang simuliert, kann dieser mit dem beobach-
teten verglichen werden (vgl. Chen und Roeckner, 1996b).

Die Meeresoberflichentemperatur zeigt durch die groBe Wirmespeicherkapazitit der Ozeane
kaum einen Tagesgang. Maritime Stratocumuli bilden sich unter der Inversionsschicht aus, da
groBskaliges Absinken die vertikale Entwicklung der Wolken begrenzt. Sie treten maximal vor
Sonnenaufgang auf, weil sie im Laufe des Tages durch Absorption solarer Strahlung dissipie-
ren (Minnis und Harrison, 1984; Rozendaal et al., 1995). In Abb. 4.19a sind die aus
ISCCP-Daten abgeleiteten und mit CTL und PCI simulierten Anomalien des Tagesganges des
Bedeckungsgrades fiir Januar 1989 als Dreistundenmittel im siidlichen subtropischen Pazifik
dargestellt. Die Amplitude des aus ISCCP-Daten abgeleiteten Tagesganges betriigt 16 Prozent-
punkte, und das Maximum der Bewdlkung ist gegen 3 h Ortszeit erreicht. In beiden Simulatio-
nen wird der beobachtete Tagesgang gut wiedergegeben. In CTL ist das Maximum und
Minimum etwas zeitversetzt zu spéteren Tageszeiten und die Amplitude ist etwas grofBer als

beobachtet. In PCI ist die Amplitude etwas kleiner als beobachtet, aber in Phase mit den

60



ISCCP-Daten. Im Nordpazifik ist der Tagesgang des Bedeckungsgrades im Winter ziemlich
schwach ausgepriigt (Abb. 4.19b). CTL und PCI simulieren ein geringes Maximum um 12 h,
das in den ISCCP-Daten nicht sichtbar ist.

Der Tagesgang des Bedeckungsgrades liber dem Amazonasgebiet ist demjenigen iiber dem
siidlichen subtropischen Pazifik dhnlich, nur schwécher ausgeprégt und wird von beiden Simu-
lationen wiedergegeben (Abb. 4.19¢). Das Maximum in den frithen Morgenstunden wird durch
mittelhohe und hohe Bewdlkung verursacht (Kondragunta und Gruber, 1994; Cairns, 1995).
In kontinentalen Regionen fiihren Variationen der bodennahen Temperatur durch sensible
Wirmefliisse zur Erwirmung der unteren Troposphire, die die Grenzschicht destabilisiert und
zur Entwicklung eines Maximums des Bedeckungsgrades am spéten Nachmittag fithrt (Ros-
sow, 1993; Kondragunta und Gruber, 1994). In den ISCCP-Daten tritt das Maximum der
Bewdlkung iiber den 6stlichen USA zwischen 12 und 15 h auf, wéhrend es in CTL und PCI um
18 h auftritt (Abb. 4.19d). Ebenso sind die Minima beider Simulationen zeitversetzt und die
Amplituden etwas unterschétzt (vgl. Chen und Roeckner, 1996b). Griinde fiir die Zeitverschie-
bung der simulierten Amplituden kénnen mit der atmosphérischen Zirkulation, der Konvekti-
onsparameterisierung, der Parameterisierung der Landoberflichenprozesse wie Wirmefliisse

oder mit der Vertikaldiffusion von Feuchte verbunden sein.

Interannuale Variation des ,,cloud forcings*

Sowohl Beobachtungsdaten als auch Modellergebnisse zeigen, da3 ein Grofteil der interan-
nualen Variabilitit in den Tropen durch die warmen und kalten Phasen des ,,El Nifio/Southern
Oscillation” (ENSO) Phinomens erkldrt werden kann. Beobachtungsdaten von 1981-1988
ergeben eine gute Ubereinstimmung der SST-Anomalien, des Zonalwindes und des langwelli-
gen Nettostrahlungsflusses am Atmosphérenoberrand (Rasmussen, 1991), wie sie auch von
atmosphérischen Zirkulationsmodellen, mit beobachteter SST angetrieben, in groben Ziigen
wiedergegeben werden (Lau, 1985; Barnett et al., 1991; Bengtsson et al., 1996).

Abb. 4.20 zeigt ein Hovmollerdiagramm der SST-Anomalien von Februar 1985 bis Januar
1990 im dquatorialen Pazifik, gemittelt iiber 5°N-5°S. Charakteristisch fiir diese Periode ist ein
warmes El Nifio-Ereignis in 1986/87 mit positiven SST-Anomalien von 2 K und ein kaltes La
Nifia-Ereignis gleicher Amplitude in 1988/89. Diese Anomalien spiegeln sich in den
ERBE-Daten mit positiven LCF-Anomalien bis 50 Wwm? und negativen SCF-Anomalien bis
-50 Wm2 wider (Abb. 4.21). In den La Nifia Jahren 1985 und 1988/89 ist das Vorzeichen der

Anomalien entgegengesetzt, und die Anomalien sind schwicher. Ursache fiir die zeitlich zu
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Abbildung 4.20: Hovméllerdiagramm der SST-Anomalien von Februar 1985 bis Januar 1990 (Differenz zum
Mittelwert von 1985-1989) im équatorialen Pazifik gemittelt iiber 5°N-5°S des AMIP-Daten-
satzes. Isolinienabstand: 0.5 K. Werte unterhalb von -1 K sind hellgrau schraffiert und ober-
halb von 1 K dunkelgrau.
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Abbildung 4.21: Hovmollerdiagramm der SCF-Anomalien (a) und der LCF-Anomalien (b) im dquatorialen
Pazifik, gemittelt tiber 5°N-5°S aus ERBE-Daten. Isolinienabstand: 15 Wm 2, Werte unterhalb
von -15 Wm™2 sind hellgrau schraffiert und oberhalb von 15 Wm? dunkelgrau.

den SST-Anomalien kurz versetzten SCF- und LCF-Anomalien ist, da} sich die konvektive

Aktivitit rapide erhoht, wenn die SST hoher als ca. 300 K wird (Graham und Barnett, 1987).

Damit erhoht sich das Auftreten von Wolken in allen Schichten der Troposphére, das von Kent
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Abbildung 4.22: Wie Abb. 4.21, nur fiir Daten von CTL.
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Abbildung 4.23: Wie Abb. 4.21, nur fiir Daten von PCL

et al. (1995) mit einem Anstieg von 13% pro 1 K Temperaturzunahme abgeschitzt wurde.
Ihrer Meinung nach ist die gute Ubereinstimmung von SST-Anomalien und tropischen Wolken
eher auf die SST-Anomalien zuriickzufiihren als auf die groBraumige Zirkulation. Andererseits
fiihren Anderungen in der Walkerzirkulation, die mit ENSO-Ereignissen einhergehen, zu

Anderungen der geographischen Verteilung der Wolkenbildung und ihrer Strahlungseigen-
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schaften, was wiederum zur Aufrechterhaltung der anomalen Zirkulation beitrigt (Sherwood et
al., 1994; Lohmann und Roeckner, 1995). Durch die verinderte Wolkenbildung, die auch in
den ISCCP-Daten sichtbar ist (Chen und Roeckner, 1996a), erhdhen sich LCF und SCF.

Abb. 4.22 und 4.23 zeigen die entsprechenden SCF- und LCF-Anomalien von CTL und PCL
Die Muster der Anomalien decken sich in beiden Experimenten gut mit denen der
ERBE-Daten. In CTL stimmen die Amplituden der LCF-Anomalien mit den beobachteten
tiberein, wihrend die Amplituden der SCF-Anomalien zu hoch sind (vgl. Chen und Roeckner,
1996a). Wihrend der La Nifia-Ereignisse sind die SCF-Anomalien in CTL zu weit nach Osten
ausgedehnt. In PCI sind die SCF-Anomalien gut wiedergegeben, wenn auch niedriger als
beobachtet. Hingegen ist die Amplitude der LCF-Anomalien nur halb so gro3 wie beobachtet.
Die zu hohe SCF-Anomalie in CTL geht mit einem zu hohen Mittelwert in dieser Region ein-
her, ebenso wie der geringere Mittelwert von SCF in PCI mit einer geringeren Anomalie ver-
bunden ist. Dasselbe gilt fiir LCE. Im Gegensatz dazu sind im Klimamodell des ,,National
Center for Atmospheric Research® Chen et al. (1995) SCF und LCF im Mittel zu hoch, aber
die Anomalien sind zu gering, was auf die Unterschitzung der Anomalie hoher Wolken

zuriickgefiihrt wird.

4.4 Diskussion

In den vorangegangenen Abschnitten wurde der Einflu der neuen Wolkenparameterisierung
auf das Modellklima in bezug auf Wolken, Strahlung und atmosphérische Dynamik dargestellt.
Die wichtigsten Unterschiede hingen mit der Simulation des Wolkeneises zusammen. PCI
simuliert ca. 40% mehr Wolkeneis, das im Unterschied zu CTL hauptséchlich in mittleren und
hohen Breiten der jeweiligen Winterhemisphare lokalisiert ist (vgl. Abb. 4.2 und 4.8). Ursache
hierfiir ist, daB in PCI kleinere Eisteilchen nicht effektiv zu Schneeflocken aggregieren und die
Kollektionseffizienz von Schneeflocken mit Eisteilchen bei niedrigen Temperaturen geringer
ist. So kénnen in PCI bei kalten Temperaturen, wie z. B. in der oberen tropischen Troposphére
und in mittleren und hohen Breiten im Winter, langlebige Eiswolken auftreten. Neuere MeB3da-
ten haben in Ubereinstimmung damit ergeben, daB kleine Eisteilchen sehr langsam verdunsten,
also extrem langlebig sind (Peter und Baker, 1996).

Vergleiche des Fliissigwasserweges im Januar- und Julimitte]l von CTL und PCI haben gezeigt,
daB in PCI einerseits die Uberschitzung des Fliissigwasserweges tiber tropischen Konvekti-
onszentren verringert ist (vgl. Abb. 4.6 und 4.7). Das wird durch tropische stratiforme Wolken,

die in PCI durch eine geringere Anzahldichte von Wolkentropfchen (N;) gekennzeichnet sind
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und deshalb schneller Niederschlag bilden, verursacht. Andererseits werden in PCI im Januar
zu hohe Werte des Fliissigwasserweges im westlichen Teil des Nordatlantiks und Nordpazifiks
simuliert. Ursache hierfiir ist, da8 diese Wolken hohe Werte von N; aufweisen und somit lang-
sam Niederschlag bilden.

N; wird empirisch aus der Masse der Sulfat-Aerosole erhalten. Die dabei auftretenden Unsi-
cherheiten ergeben sich einerseits aus der Beziehung von Nj zur Konzentration der Kondensa-
tionskerne (CCN) und andererseits aus der Beziehung der CCN zur Masse der Sulfat-Aerosole.
Die Konzentration der aktivierten CCN (=N) resultiert aus dem zur Verfiigung stehenden Was-
serdampf und dem Verbrauch von Wasserdampf durch Kondensationswachstum auf den CCN
(siehe auch Hobbs, 1993). Die Anzahl der aktivierten CCN héngt von der chemischen Zusam-
mensetzung (vor allem den wasserldslichen Substanzen) und der GréBe der Aerosole ab (siehe
auch Graf3l, 1988). Zusitzlich hiingt sie nichtlinear von der Aufwindgeschwindigkeit ab, die
wiederum die maximale Uberséttigung bestimmt. N; nimmt nichtlinear mit der Anzahl der
CCN zu. Wihrend in Wolken, die sich in Reinluftgebieten bilden, fast alle CCN aktiviert wer-
den, stellt sich bei hoheren CCN-Konzentrationen (Summe aus Aerosolen im Akkumulations-
mode und Wolkentrépfchen >800 cm™) ein Sittigungseffekt ein (Gillani et al., 1995). Das
liegt daran, daB hohe CCN-Konzentrationen ihrerseits die Ubersittigung verringern und damit
die Aktivierung von weiteren CCN verhindern.

Sulfat-Aerosole stellen einen groBen Anteil der Aerosole im Akkumulationsmode (Radius ~
0.1 - 1 um) dar, also derjenigen Aerosole, die zu Wolkentropfchen aktiviert werden konnen.
Sie sind stark hygroskopisch und werden deshalb als effektive CCN angesehen. Sulfat-Aero-
sole entstehen durch Oxidation von SO, (Langner und Rodhe, 1991; Feichter et al., 1996),
wobei die relative Bedeutung der Oxidationspfade von SO, zu Sulfat mit Unsicherheiten
behaftet ist. SO, kann in der Gasphase zu Sulfat oxidieren und dann entweder auf schon beste-
henden Aerosolen kondensieren oder durch homogene Nukleation neue Partikel bilden. Die
Neubildung von Aerosolen ist schwer vorherzusagen, da ihr Anteil kleiner wird, je mehr Aero-
sole vorhanden sind. Der iiberwiegende Teil der Sulfat-Aerosole entsteht jedoch durch Oxida-
tion von SO, in der Wolke. Das &ndert die GroBenverteilung hin zu grofleren Teilchen und
erhoht die Wahrscheinlichkeit, daB sie als CCN fungieren. Folglich fiihrt eine Erh6hung der
Masse der Sulfat-Aerosole nicht zwangsldufig zu einer Erhhung der CCN-Konzentration. Des
weiteren bilden andere Aerosole, wie Nitrat-Aerosole (Wurzler et al., 1995) oder organische
Substanzen (Novakov und Penner, 1993; Andreae, 1995) ebenfalls CCN. Seesalz macht hinge-

gen Uber abgelegenen ozeanischen Gebieten (Fouquart und Isaka, 1992; Andreae et al., 1995)
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sowie an der Ostkiiste der USA nur einen kleinen Teil der CCN aus.

Eine weitere implizite Annahme bei der empirischen Beziehung zwischen der Masse der Sul-
fat-Aerosole und Nj ist, da8 Sulfate immer den gleichen Prozentsatz der Masse aller Aerosole
ausmachen. Die Verweildauer von Aerosolen in der Atmosphire betrigt jedoch nur einige
Tage, und verschiedene Aerosole haben verschiedene Quellverteilungen, so daB obige
Annahme stark vereinfacht ist. Die Beobachtungsdaten ergeben einen Anteil der Sulfat-Aero-
sole an der Masse aller Aerosole von 14% bis 69% iiber den USA (Malm et al., 1994), von
20% bis 100% tiber der Ostkiiste der USA (Hegg et al., 1995), von 23% fiir maritime Aerosole
liber dem Atlantik, von 22% bis 45% fiir kontinentale Aerosole und 75% in der Arktis (War-
neck, 1988).

Obwohl der mittlere Sulfatanteil an der Masse aller Aerosole zwischen 0.2 und 1.9 um 62%
liber der Ostkiiste der USA betrigt (Hegg et al., 1995), ergaben simultane Messungen, daB die
meisten CCN kein Sulfat enthalten. Nach Hegg et al. (1995) sind Sulfat-Aerosole keine effek-
tiven CCN, was im Widerspruch zur herkémmlichen Meinung vieler Wolkenphysik-Lehrbii-
cher (Pruppacher und Klett, 1978; Rogers und Yau, 1991; Young, 1993) steht. Um den hier
gewdéhlten Ansatz zu rechtfertigen, sei gesagt, daB Sulfat-Aerosole die global am besten stu-
dierten Aerosole sind. Bis heute existieren keine globalen Verteilungen von Nitrat-Aerosolen
oder organischen Aerosolen. Aulerdem liegen weniger simultane MeBdaten von Nitrat-Aero-
solen oder organischen Substanzen und CCN als von Sulfat-Aerosolen und CCN vor. Somit ist
der hier gewéhlte Ansatz ein erster Schritt in Richtung einer Kopplung von N;und Aerosolen.
Eine zukiinftige Perspektive ist es, Nj an ein Aerosolphysik-Schema, wie es derzeit von
Keup-Thiel (1995) entwickelt wird, zu koppeln.

Der Fliissigwasserweg liber dem stidlichen Ozean ist in beiden Simulationen geringer als der
von Greenwald et al. (1993) angegebene, der in den Extratropen gut mit unabhingigen Boden-
messungen libereinstimmt. Moglicherweise transportiert die groBraumige Zirkulation zuwenig
Feuchte aus den Tropen in die Extratropen. Der simulierte Wasserdampfsidulengehalt deckt
sich jedoch in den Extratropen gut mit MeBdaten (vgl. Abb. 4.4 und 4.5), so daB entweder aus
lokaler Verdunstung oder durch groBriaumige Zirkulation genug Wasserdampf zur Verfiigung
stehen miite. In dem Klimamodell der ,,Colorado State University* ist die Simulation von
Wasserwolken iiber dem siidlichen Ozean eng an die Grenzschichtparameterisierung gekniipft
(Randall, personliche Mitteilung). Ein zu geringer Feuchtetransport aus der Grenzschicht in
die freie Atmosphére liefert zu wenig Kondensat fiir die sich bildenden Wolken.

Eine weitere Moglichkeit ist, dal sich zwar genug Wasserwolken bilden, diese aber zu schnell
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ausregnen. Im Fall von PCI kénnte dies durch eine zu geringe Konzentration von N; verursacht
sein. So konnten hier andere Aerosole als Sulfate stirker zur Bildung von Wolkentrépfchen
beitragen. Der Niederschlag in CTL und PCI ist tiber dem siidlichen Ozean geringer als es die
Niederschlagsklimatologie des WZN (Stendel und Arpe, 1996) nahelegt (ohne Abb.). Diese
wird aber iiber dem siidlichen Ozean weitgehend durch EZMW-Vorhersagen bestimmt, und
spiegelt somit nur Modellergebnisse wider. Das wiirde dafiir sprechen, daf gar nicht erst genug
Wolken gebildet werden, also eventuell der Schwellenwert der relativen Feuchte nicht oft
genug liberschritten wird, da auch die Wolkenbedeckung niedriger ist als in den ISCCP-Daten
(vgl. Chen und Roeckner, 1996a). Des weiteren kann Bereifen von Schneeflocken oder Gefrie-
ren von Wolkentrdpfchen eine zu groBe Senke darstellen. So haben Sensitivititsexperimente
mit PCI mit verschiedenen Bereifungsraten ergeben, da3 der Fliissigwasserweg liber dem siid-
lichen Ozean erhéht werden kann, wenn die Bereifungsrate niedriger ist (ohne Abb.). Er wird
ebenfalls hoher, wenn der Fliissigwasseranteil im Mischphasenbereich erhéht wird (siehe
Abschnitt 6.5).

Als Folge einer oder mehrerer dieser moglichen Fehlerquellen, ist SCF in diesen Breitenkrei-
sen unterschitzt. Die Abweichung von den ERBE-Daten ist in PCI héher als in CTL, obwohl
der Bedeckungsgrad groBer ist als in CTL und der Fliissigwasserweg gleich ist. Der hhere
Bedeckungsgrad in PCI ist hauptsichlich auf die Erhohung des Wolkeneises zurtickzufiihren
(Abb. 4.2 und Abb. 4.3). Wasserwolken haben sich in hohere Schichten verlagert, wobei der
Fliissigwasserweg unverindert bleibt. Da N; in PCI in allen Schichten niedriger liegt als in
CTL, ist bei gleichem Fliissigwassergehalt der effektive Wolkentropfchenradius grofer und die
optische Dicke nach Gl. (2.19) und Gl. (2.20) niedriger. Folglich reflektieren die Wolken weni-
ger Solarstrahlung, so daB die Wolkenalbedo und damit SCF in PCI geringer ausfillt als in
CTL.

Chen und Roeckner (1996a) argumentieren, dafl die Uberschitzung von SCF in den Tropen
hochstwahrscheinlich durch die Vernachlissigung der Inhomogenitéten von Wolken und nicht
durch einen zu hohen Fliissigwasserweg verursacht wird. Im Gegensatz dazu ist der zonalge-
mittelte Flussigwasserweg in PCI in den Tropen im Januar bis zu 20% geringer als in CTL,
und SCF ist dhnlich stark reduziert, wodurch sich das Argument fehlender Wolkeninhomoge-
nitéten ertibrigt. In den Subtropen iliberschitzen beide Simulationen den Fliissigwasserweg im
Vergleich zu dem Algorithmus von Weng und Grody (1994) und, so kann man argumentieren,
damit mufl notwendigerweise SCF zu hoch sein. Hingegen ist der Fliissigwasserweg im Ver-

gleich zu dem Algorithmus von Greenwald et al. (1993) unterschétzt, und die Uberschétzung
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von SCF kénnte an den Inhomogenititen liegen. Deshalb sind mehr Beobachtungsdaten des
Fliissigwasserweges und mehr Kenntnisse tiber Inhomogenititen notig, bevor ihr Effekt in Kli-
mamodellen beriicksichtigt werden kann. Gerade die dreidimensionale Strahlungsmodellie-
rung steckt aber noch in den Anfangen (Schulz, 1995).

Um zu testen, ob die hoheren Windgeschwindigkeiten in PCI im Vergleich zu CTL von dem
um 2 Wm2 héheren LCF verursacht worden sind, wurde ein Sensitivititsexperiment durchge-
fiihrt, in dem die mikrophysikalische Konstante 5 so erhoht wurde, da8 LCF im Fiinfjahres-
mittel um 2 Wm™ auf 28 Wm'z, wie in CTL, erniedrigt wurde. Der damit simulierte
Zonalwind ist in Abb. 4.24 dargestellt. Im Vergleich zu PCI ist das Westwind-Maximum im
Januar in 250 hPa bei 50°S reduzier_t und genauso groB wie in CTL (Abb. 4.17). Im Juli ist in
diesem Experiment, wie in CTL und den EZMW-Analysen (Abb. 4.18), wieder eine Trennung
des Subtropenjetstreams vom antarktischen stratosphérischen Jetstream erkennbar. Damit wird
die These, daB LCF(A), LCF und die atmosphérische Zirkulation eng miteinander verkniipft
sind, auch mit dem physikalisch héherwertigen Wolkenmikrophysik-Schema (PCI) untermau-

ert.

(a) (b)
100 4 100+
200 200
3001 300+
400 400+
500 500
600 600
700 700
800 800 -
900- 900
1000 60S 30S EQ 30N 60N 1000 60S 30S EQ 30N 60N

Abbildung 4.24: Zonal-Vertikalschnitte (Druck in hPa) des Zonalwindes fiir das Experiment mit kleinerem LCF
im Januarmittel (a) und im Julimittel (b).
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5. Statistische Vergleiche der Modellsimulationen mit Daten von
Feldexperimenten

Die in diesem Kapitel diskutierten Vergleiche von Modellsimulationen mit Beobachtungsdaten
umfassen den Fliissigwasseranteil in Wolken im Mischphasenbereich (Temperatur zwischen
233.2 K und 273.2 K) und den Wolkenwassergehalt als Funktion der Wolkentemperatur in den
Tropen und Extratropen. Die relative Feuchte wird in Abhéngigkeit von SST und infraroter
Helligkeitstemperatur und SCF als Funktion von LCF mit Mef3daten, die wéihrend des ,,Central

Equatorial Pacific Experiments* (CEPEX) gewonnen wurden, verglichen.

5.1 Haufigkeit des Auftretens von Mischwolken und deren Fliissigwasseranteil

Da keine global iiberdeckenden Datensitze von Wolkeneis oder der Anteile von Wolkenfliis-
sigwasser und Wolkeneis in Mischwolken zur Verfiigung stehen, miissen zur Verifikation sol-
cher GroéBen Daten aus Feldexperimenten oder von punktuellen Routinebeobachtungen
benutzt werden.

In Abb. 5.1 ist die Haufigkeit des Auftretens von Eis-, Misch- und unterkiihlten Wasserwolken
zwischen 273.2 K und 233.2 K aus Routinebeobachtungen iiber der ehemaligen Sowjetunion
dargestellt (Marveev, 1984). Unterkiihlte Wasserwolken sind eine iibliche Erscheinung in der
Atmosphire, besonders wenn die Temperatur an der Wolkenoberkante wirmer als 263 K ist
(Pruppacher und Klett, 1978). Mit abnehmender Temperatur steigt die Wahrscheinlichkeit des
Vereisens so an, da3 bei 253 K nur noch weniger als 20% der Wolken reine unterkiihlte Was-
serwolken sind. Mischwolken treten in maximal 42% aller Fille zwischen 258 K und 262 K
auf. Dieselbe Haufigkeitsverteilung ist zusétzlich aus Modelldaten eines Jahres von PCI tiber
der ehemaligen Sowjetunion in Abb. 5.1 eingezeichnet. Eiswolken erscheinen in PCI hiufiger
und unterkiihlte Wasserwolken seltener als beobachtet im gesamten Temperaturbereich.
Mischwolken treten in maximal 38% aller Fille auf, allerdings bei wérmeren Temperaturen als
beobachtet. Hingegen werden in CTL im gesamten Temperaturintervall immer Mischwolken
angenommen.

Der prozentuale Fliissigwasseranteil im Mischphasenbereich von CTL und PCI ist in Abb. 5.2
dargestellt. Fiir CTL ist dieser Anteil in Gl. (2.9) nach Rockel et al. (1991) berechnet. Interes-
santerweise ist der Fliissigwasseranteil in PCI dem in CTL sehr dhnlich. Im Unterschied zu
CTL, wo kleine Fliissigwasseranteile bis ca. 230 K auftreten, gefriert in PCI alles unterkiihlte
Wolkenfliissigwasser nach Gl. (3.15) unterhalb von 238.2 K. Oberhalb von 258 K ist der Fliis-

sigwasseranteil in PCI geringer als in CTL, was auf die effektiven Gefrierprozesse (Gl. (3.12)
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Abbildung 5.1: Haufigkeit des Auftretens von Eis-, Misch- und unterkiihlten Wasserwolken zwischen 273.2 K
und 233.2 K iiber der ehemaligen Sowjetunion: Trennlinie zwischen Eis- und Mischwolken
(—) bzw. Misch- und Wasserwolken (...) aus Beobachtungsdaten (Matveev, 1984), und (.-.-)
und (- -) aus PCIL.
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Abbildung 5.2: Prozentualer Fliissigwasseranteil in Wolken zwischen 273.2 K und 233.2 K iiber der ehemali-
gen Sowjetunion fiir CTL (...) und PCI (- -). Zusitzlich sind Mefdaten von Moss und John-
son (1994) tiber den britischen Inseln eingezeichnet (—).

und Gl. (3.13)) mit anschlieBendem Depositionswachstum von Wasserdampf auf Eisteilchen
zuriickzufiihren ist. Unterklihlte Wasserwolken werden bei sehr viel tieferen Temperaturen
simuliert, als es Beobachtungsdaten des ,,Meteorological Research Flight* (Moss und Johnson,
1994) im Gebiet der britischen Inseln nahelegen. Diese Daten differieren erheblich mit den
beobachteten prozentualen Phasenzusammensetzungen von Matveev (1984) (Abb. 5.1), so daB

PCI innerhalb der Spanne der Mef3daten liegt.
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5.2 Wolkenwassergehalt als Funktion der Temperatur

Gemessene Daten des Eiswassergehalts stehen von der CEPEX-MeBkampagne zur Verfiigung,
die im Mirz und Anfang April 1993 im #quatorialen Zentralpazifik (20°N-20°S, 140°E-
140°W) stattfand. Wihrend dieses Experiments sind MeBfltige in Eiswolken mit dem ,,Aero-
met Learjet zwischen 20°S und 2°N und zwischen 165°E und 170°W durchgefiihrt worden.
Der Learjet durchflog AmboBwolken in verschiedenen Stadien unterhalb von 13.5 km, wobei
insgesamt 12000 10s-Mittelwerte des Eisteilchen-Grofienspektrums gemessen wurden. Eisteil-
chenmessungen wurden mit einer optisch abbildenden, zweidimensionalen Wolkensonde
(2D-C) vorgenommen, die zuverldssig Eisteilchen mit Durchmessern >100 um ermittelt
(Arnott et al., 1994). Eine detaillierte Beschreibung der mikrophysikalischen Wolkenmessun-
gen ist in McFarquhar und Heymsfield (1996) zu finden.

Um die Stichprobenanzahl in den Simulationen von CTL und PCI fiir den Vergleich mit Beob-
achtungsdaten zu erhéhen, sind diese Simulationen fiir die CEPEX-Periode in der horizontalen
Aufldsung T106 integriert worden (vgl. Lohmann et al., 1995). Auf Unterschiede zwischen
dieser Simulation und PCI in der Horizontalauflosung T30 wird in Abschnitt 6.2 eingegangen.
Abb. 5.3 zeigt den mittleren Eiswassergehalt als Funktion der Wolkentemperatur aus Beobach-
tungsdaten und Modellsimulationen. Unter der Annahme, da3 die Learjet-Daten unterkiihlte
Wolkentropfchen beinhalten, ist fiir diesen Vergleich die Summe aus Fliissig- und Eiswasser-
gehalt (Wolkenwassergehalt) innerhalb des wolkenbedeckten Teils der Gitterbox gebildet wor-
den. Die vertikalen Linien verbinden die 25% und 75% Quartile der Learjet-Daten. Der
mittlere Wolkenwassergehalt wird durch einige Félle hohen Wolkenwassergehalts dominiert.
Da der Wolkenwassergehalt pro Temperaturintervall eine positive Schiefe aufweist, kann er
groBer als das 75% Quartil sein. Beide Simulationen geben den beobachteten Anstieg des Wol-
kenwassergehalts mit zunehmender Temperatur wieder. Obwohl der Wolkenwassergehalt in
PCI weiter von dem beobachteten entfernt liegt als in CTL, hauptsichlich oberhalb von 253 K,
liegt er dennoch oberhalb des beobachteten 25% Quartils. Der geringere Wolkenwassergehalt
in PCI bei diesen Temperaturen in den Tropen ist auch aus Abb. 4.1 und 4.2 ersichtlich.

Als ein MaB fiir die Variabilitit des Wolkenwassergehalts pro Temperaturintervall sind in
Abb. 5.4 die beobachteten und simulierten 5% und 95% Perzentile des Wolkenwassergehalts
gegeniibergestellt. Aufgrund der relativ groben Auflésung des Modells werden Extremwerte
des Wolkenwassergehalts nur selten simuliert, so daB3 die simulierte Variabilitét kleiner als die
beobachtete ist. Der Vergleich der Variabilitidt von PCI und CTL zeigt, daB3 die Variabilitét in

PCI nur bei Temperaturen oberhalb von 253 K hoher ist als in CTL und maximal drei Gréfien-
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Abbildung 5.3: Mittlerer Wolkenwassergehalt als Funktion der Wolkentemperatur in SK Temperaturintervallen
aus Beobachtungsdaten der 2D-C Sonde wihrend der CEPEX-MeBkampagne (Sterne), fiir
CTL (Quadrate) und PCI (Rhomben). Die vertikalen Linien verbinden die 25% und 75% Quar-
tile der Learjet-Daten.
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Abbildung 5.4: 5% und 95% Perzentile des Wolkenwassergehalts als Funktion der Wolkentemperatur in 5K
Temperaturintervallen aus Beobachtungsdaten der zweidimensionalen Wolkensonde (Sterne),
fiir CTL (Quadrate) und PCI (Rhomben) wihrend der CEPEX-MeBkampagne.

ordnungen umfaft. Die Spannbreite des Eiswassergehalts alleine ist bis zu einem Faktor 30
grofer als die des Wolkenwassergehalts und erreicht damit fast die beobachtete Spannbreite
(Abb. 5.5 und 5.4). Der Flissigwassergehalt umfaBt durchgéngig ca. drei GroBenordnungen,
wihrend die Spannbreite im Eiswassergehalt zwischen zwei und vier GroéBenordnungen

schwankt. Die grofiten Spannbreiten im Eiswassergehalt treten bei Temperaturen zwischen
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Abbildung 5.5: 5% und 95% Perzentile des Wolkenwassergehalts (Quadrate), des Fliissigwassergehalts
(Rhomben) und des Eiswassergehalts (Sterne) fiir PCI als Funktion der Wolkentemperatur in
5K Temperaturintervallen wihrend der CEPEX-Meflkampagne.

253 K und 268 K auf, also in dem Temperaturbereich, in dem unterkiihlte Wolkentrépfchen zu
gefrieren beginnen (Abb. 5.5). Beide in PCI berticksichtigten Gefrierprozesse hingen nichtli-
near vom Fliissigwassergehalt ab (Gl. (3.12) und GI. (3.13)), so daB kleine Erh6hungen im
Fliissigwassergehalt den Gefrierprozef rapide beschleunigen kénnen. Das fiihrt zu einer hohen
Variabilitidt im Eiswassergehalt und begrenzt den Flussigwassergehalt nach oben. So ist das
95% Perzentil des Fliissigwassergehalts immer unterhalb von dem des Eiswassergehalts. Der
Eiswassergehalt ist nach oben durch die schnelle Aggregation fiir groe Eisteilchen nach GL
(3.16), was hohen Eiswassergehalten nach Gl. (3.26) entspricht, begrenzt. Zusitzlich ist die
Akkreszenz von Schneeflocken mit Eisteilchen bei hoheren Temperaturen effektiver (GI.
(3.22)).

Uber der ehemaligen Sowjetunion wurde der Wolkenwassergehalt als Funktion der Tempera-
tur von Feigelson (1978) aus langjahrigen Beobachtungsreihen abgeleitet. Zusammen mit sei-
ner Standardabweichung ist er in Abb. 5.6 dargestellt. Die Modelldaten sind aus den
T30-Integrationen fiir ein Jahr im selben Gebiet gewonnen und bilden wieder die Summe aus
Fliissig- und Eiswassergehalt. Der Wolkenwassergehalt nimmt von 0.09 gm'3 bei 250 K auf
0.25 gm'3 bei 285 K zu. Oberhalb von 260 K liegen die simulierten Wolkenwassergehalte
innerhalb der beobachteten Variabilitdt, wobei die mit CTL simulierten Werte den Beobach-
tungsdaten dhnlicher sind als die mit PCI simulierten. Allerdings fallt der Wolkenwassergehalt

in CTL unterhalb von 260 K steiler ab als beobachtet. In PCI ist der geringere Anstieg unter-
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Abbildung 5.6: Mittlerer Wolkenwassergehalt als Funktion der Wolkentemperatur in 5K Temperaturintervallen
aus langjihrigen Beobachtungszeitreihen iiber der ehemaligen Sowjetunion Feigelson (1978)
(Sterne), fiir CTL (Quadrate) und PCI (Rhomben). Die vertikalen Linien sind die Standardab-
weichungen der Beobachtungsdaten.
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Abbildung 5.7: Mittlerer Eiswassergehalt als Funktion der Wolkentemperatur in SK Temperaturintervallen von
zwei MeBfliigen wihrend der Meflkampagne Arktis93 (Koch, 1996) (—), fiir CTL (Quadrate)
und PCI (Rhomben).

halb von 270 K besser getroffen. Die geringeren Absolutwerte sind hauptséchlich auf die zu
effektive Niederschlagsbildung iiber die Eisphase zurtickzufiihren, wie der Sprung im Wolken-
wassergehalt zwischen 265 K und 275 K nahelegt.

Die Exponentialfunktion, die durch den beobachteten Eiswassergehalt arktischer Cirren als

Funktion der Wolkentemperatur von zwei MeBfliigen im Experiment Arktis93 (Koch, 1996)
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gelegt wurde, ist in Abb. 5.7 dargestellt. Dieses Experiment hat im Mirz 1993 westlich von
Spitzbergen stattgefunden (Briimmer, 1993). Die Ergebnisse stammen von MeBflligen im
Gebiet 76°N-78°N, 0°-10°W aus kombinierten Messungen mit der ,,Forward Scattering Spec-
trometer Probe® (FSSP) und 2D-C Sonde. Die MeBunsicherheiten fiir den Eiswassergehalt
werden auf 35% aus den Daten der 2D-C Sonde geschitzt (Koch, 1996). Die Modelldaten sind
aus den beiden hochaufgel6sten T106-Integrationen im selben Gebiet gewonnen. Beide Expe-
rimente spiegeln den beobachteten Anstieg des Eiswassergehalts mit zunehmender Temperatur

bei geringeren Absolutwerten wider, wobei PCI néher an den Beobachtungsdaten liegt.

5.3 Vergleich der simulierten relativen Feuchte mit CEPEX-Daten

Lohmann et al. (1995) haben die Simulation von Feuchte und Konvektion im Klimamodell mit
Beobachtungsdaten von CEPEX verglichen. Dabei zeigten sich Unzulénglichkeiten des Kli-
mamodells bei der Simulation der relativen Feuchte. In Abb. 5.8 ist die relative Feuchte von
Routinebeobachtungen der Inselstationen im CEPEX-Gebiet und beiden Simulationen darge-
stellt. Analysen der Radiosondendaten haben ergeben, daf die relative Feuchte in der Nihe der
Erdoberflache bis zu 10% zu niedrig ist (Meywerk und Sherwood, personliche Mitteilungen).
Die Unterschiede zwischen den Simulationen sind geringer als zwischen MeBdaten und Simu-
lation. In diesem durch Konvektion gepriagten Gebiet wird die relative Feuchte durch das neue
Wolkenmikrophysik-Schema in der unteren Troposphére erhéht und damit den Beobachtungs-
daten #hnlicher. Die Konvektionsparameterisierung hat sich in PCI nicht gedndert. Das
Detrainment von konvektivem Wolkenfliissigwasser und Wolkeneis ist in beiden Experimen-
ten eine Quelle in der Bilanzgleichung fiir das stratiforme Wolkenfliissigwasser und Wolkeneis
und nimmt somit an der stratiformen Niederschlagsbildung teil. Durch eine héhere Verdun-
stung von stratiformem Regen in PCI wird die relative Feuchte in der unteren Troposphire
erhoht.

Des weiteren wurde in Lohmann et al. (1995) die relative Feuchte in Abhéngigkeit von der
SST (oberhalb / unterhalb 301.5 K) und infraroter Helligkeitstemperatur (IRBT) (oberhalb /
unterhalb 250 K) im Subgebiet 160°W-160°E, 5°S-0° studiert. Diese Wahl der Schwellenwerte
ist durch lange Beobachtungszeitraume tropischer konvektiver Systeme angeregt, die einen
steilen Anstieg der konvektiven Aktivitit oberhalb von ca. 301.5 K zeigt (Graham und Bar-
nett, 1987; Waliser und Graham, 1993), wie sie auch wihrend CEPEX beobachtet worden ist.
Der IRBT-Schwellenwert separiert konvektive von nicht-konvektiven Ereignissen (Weaver et

al., 1994). Die MeBdaten und Modellergebnisse reprisentieren den gesamten Zeitraum der
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Abbildung 5.8: Vertikalprofile der relative Feuchte (Séttigung beziiglich Wasser) gemittelt tiber 20°N bis 20°S
und 140°E bis140°W aus Radiosondenaufstiegen der Inseln innerhalb des CEPEX-Gebietes
(—) mit Standardabweichung, fiir CTL (...) und PCI (- -).

CEPEX-MefBkampagne. Die Radiosondenbeobachtungen zeigen relative Feuchten >75% von
der Erdoberfliche bis 350 hPa fiir den Fall mit hoher SST und niedriger IRBT (Abb. 5.9 a,b).
Oberhalb von 350 hPa nimmt die relative Feuchte rapide auf 50% in 200 hPa ab. Die Standard-
abweichung nimmt mit der Hohe zu und ist zwischen 600 hPa und 300 hPa mit 20 Prozent-
punkten maximal. Im entgegengesetzten Fall (niedrige SST und hohe IRBT) wird die
Atmosphére durch grofraumiges Absinken trockener. Die relative Feuchte nimmt oberhalb der
Inversion nahe der Erdoberfliche rasch ab, hat ein sekundires Maximum zwischen 700 hPa
und 550 hPa und sinkt bis auf 20% in 200 hPa. Studien liber lingere Zeitrdume zeigen eben-
falls, daB konvektive Regionen durchschnittlich feuchter sind als nichtkonvektive Regionen
(Inamdar und Ramanathan, 1994; Soden und Fu, 1995).

In CTL (Abb. 5.9 ¢,d) springen die systematischen Fehler der zu trockenen unteren und mittle-
ren Troposphire und der zu feuchten oberen Troposphire ins Auge, was zu einem ,,C-férmi-
gen“ Profil der relativen Feuchte fiihrt. Das beobachtete Verhalten, da3 konvektive Regionen
feuchter sind und die maximale Variabilitdt in der mittleren Troposphédre auftritt, wird jedoch
wiedergegeben. In PCI (Abb. 5.9 e,f) ist die untere und mittlere Troposphére weniger trocken.
So ist im Fall hoher SST und niedriger IRBT die relative Feuchte, wie in den Beobachtungsda-
ten, immer hoher als die Referenzlinie, die einen linearen Abfall der relativen Feuchte mit
zunehmender Hohe annimmt. Nur zwischen 700 hPa und 400 hPa ist die relative Feuchte
signifikant niedriger als beobachtet. Bei kilterer SST und hoherer IRBT ist die relative

Feuchte, wie in CTL und wie beobachtet, durchgéngig geringer.
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Abbildung 5.9: Vertikalprofile der relative Feuchte (Sittigung beziiglich Wasser) aus Radionsonden-Messun-
gen fiir SST > 301.5 K, IRBT < 250 K (a) und SST < 301.5 K, IRBT > 250 K (b), fiir CTL (c,d)
und PCI (e,f) mit Standardabweichung (...) und Referenzlinie (—) im Gebiet 0° bis 5°S und

160°E bis160°W.

In Abb. 5.10 ist die mittlere relative Feuchte dieses Subgebietes dargestellt. Sie ist in PCI

unterhalb von 700 hPa bis zu 15 Prozentpunkten hoéher als in CTL, was in dem mittleren Profil

liber das gesamte CEPEX-Gebiet mit einer 5 Prozentpunkte héheren relativen Feuchte schon

angedeutet war. Die beobachtete relative Feuchte nimmt von der Erdoberfliche bis 600 hPa um

20 Prozentpunkte ab und oberhalb davon um 40 Prozentpunkte bis 200 hPa. Hingegen nimmt

sie in PCI von der Erdoberflache bis 600 hPa um 40 Prozentpunkte ab und variiert oberhalb

davon um nur 10 Prozentpunkte. So ist sie zwischen 700 hPa und 400 hPa bis zu 20 Prozent-

punkten geringer und oberhalb von 400 hPa 20 Prozentpunkte hoher als beobachtet.
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Abbildung 5.10: Vertikalprofile der relativen Feuchte (Séttigung beziiglich Wasser), gemittelt iber das Gebiet 0°
bis 5°S und 160°E bis160°W aus Radiosonden-Messungen (—) mit Standardabweichung, von
CTL(...) und PCI (- -).
In CTL ist der systematische Fehler einer zu geringen relativen Feuchte in der mittleren Tropo-
sphére starker und der einer zu hohen relativen Feuchte in der oberen Troposphére schwécher
ausgepragt als in PCI. Dennoch liegen beide Simulationen innerhalb der gemessenen Stan-
dardabweichung.
Die simulierte groBrdumige Zirkulation stimmt gut mit den EZMW-Analysen wéhrend der
CEPEX-MeBkampagne tiberein und scheidet daher als Ursache fiir die Feuchtefehler aus.
AuBerdem ist die andere Form des Profils der relativen Feuchte nicht auf die CEPEX-MeB-
kampagne beschrénkt (Lohmann et al., 1995). Da dieses Gebiet rdumlich eng begrenzt ist,
konnte das Auftreten von konvektiven Ereignissen und damit die relative Feuchte in PCI zufil-
lig besser getroffen sein als in CTL. Variationen in der Stichprobennahme von CTL haben
jedoch keine signifikante Verbesserung ergeben. Die wahrscheinlichste Ursache der Feuchte-
fehler liegt in der Konvektionsparameterisierung. Obwohl das hier verwendete Konvektions-
schema (Nordeng, 1996) organisiertes Detrainment von einem Wolkenspektrum und somit
verschiedenen Wolkenhéhen annimmt, ist dieses Wolkenspektrum idealisiert und kann die
volle Komplexitit tropischer Wolkensysteme nicht erkldren. So sind Emanuel und Pierrehum-
bert (1996) zu der Schluflfolgerung gelangt, da3 es bislang keine Konvektionsparameterisie-

rung gibt, die die Feuchtefllisse addquat beschreiben kann.

5.4 Vergleich des simulierten ,cloud forcings“ mit CEPEX-Daten

Der Einflul der Konvektionswolken auf die Strahlung wéhrend CEPEX wurde in Collins et al.
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(1996) untersucht. Neu dabei ist, da sich SCF und LCF in den Tropen nicht nur im Monats-
mittel, sondern auch im Tagesmittel kompensieren. Die Strahlungsfliisse im Tropopausenni-
veau sind aus Strahlungsmessungen mit einem ,Radiation Measurement System* (RAMS)
und einem Lidar, das Wolken erfaft, abgeleitet worden. In den ersten zwei Wochen der Me§3-
kampagne (7.3. - 21.3.93) war der Pazifik 6stlich der Datumslinie (160°W-180°, 3°S-3°N, im
folgenden ostliches Gebiet) durch eine trockene, wolkenfreie Region gekennzeichnet. Das
Gebiet westlich der Datumslinie (160°E-180°, 3°S-3°N, im folgenden westliches Gebiet) ist
von hochreichender Konvektion, wirmerer SST und hoherer Feuchte geprigt. Fiir SCF wur-
den Tagesmittel gebildet, die den Zenitwinkel der Sonne beriicksichtigen. Die beobachteten

und simulierten Strahlungsfliisse sind in Tabelle 5.1 zusammengefaf3t.

Beobachtungen CTL PCI
Grofle - - -

WG oG WG oG WG oG
F. 410 410 392 392 392 392
F 286 292 289 291 289 292
SCF -53 =27 -69 -56 -62 -45
LCF 58 22 68 54 71 44
CF 5 -5 -1 -2 9 -1

Tabelle 5.1: Mittelwerte einiger StrahlungsgréBen [Wm2] iiber dem westlichen Gebiet (WG: 160°E-180°,
3°N-3°S) und 6stlichen Gebiet (OG: 160°W-180°, 3°N-3°S) aus Beobachtungsdaten nach Collins et
al. (1996) und CTL und PCI: kurzwelliger und langwelliger Nettostrahlungsflu der wolkenfreien
Referenzatmosphire (F,* bzw. F;°%), SCF, LCF und CF.

Die Nettostrahlungsfliisse der wolkenfreien Referenzatmosphére variieren um weniger als
7 Wm2 zwischen beiden Gebieten, sowohl in den Beobachtungsdaten als auch in beiden
Simulationen. Kleine Abweichungen in den Absolutwerten kdnnen daher rithren, daB3 die
simulierten Strahlungsfliisse am Atmosphirenoberrand angegeben werden, wihrend die
gemessenen vom Tropopausenniveau stammen. Auffilligstes Merkmal in den Beobachtungs-
daten ist der Anstieg von SCF und LCF von 26 Wm™ bzw. 36 Wm2 vom trockenen, fast wol-
kenfreien Ostlichen Gebiet zum feuchteren konvektiven westlichen Gebiet. In PCI und CTL
sind beide Gebiete stirker bewolkt als beobachtet und somit auch SCF und LCF gro8er, beson-
ders in CTL. So betrigt die Zunahme von SCF von Ost nach West nur 13 Wm? in CTL und
17 Wm2 in PCI, und die von LCF 14 Wm™ in CTL und 27 Wm in PCL SCF und LCF kom-

pensieren sich bis auf 5 Wm?2 in den Beobachtungsdaten, bis auf 1-2 Wm? in CTL und bis
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auf 1-9 Wm™2 in PCL

Werden die Einzelmessungen von SCF und LCF, gemittelt iiber den gesamten Mefflug (unter
Beriicksichtigung der Zenitwinkel und daraus gebildeter Tagesmittel), gegeneinander aufgetra-
gen (Abb. 5.11), so fillt auf, daB die Kompensation von SCF und LCF fast fiir jeden MeBflug
erfullt ist. Die Werte streuen nur wenig um die Regressionsgerade (SCF=-LCF+4[Wm'2]). Da
viele MeBfliige entlang eines Breitenkreises (2°S) durchgefiihrt wurden, sind in CTL und PCI
Tagesmittel und Mittel iiber 160°W bis 160°E fiir jeden Breitenkreis zwischen 3°N und 3°S

gebildet worden, um den Meffliigen zu entsprechen.
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Abbildung 5.11: SCF als Funktion von LCF fiir (a) CTL (Pluszeichen) und (b) PCI (Dreiecke) mit dazugehori-
ger Regressionsgeraden (—) wihrend der ersten zwei Wochen von CEPEX. Beobachtungsda-
ten nach Collins et al. (1996) (Kreise) mit dazugehoriger Regressionsgerade (— —) sind
zusitzlich eingezeichnet.

In CTL und PCI ist die Streuung hoher, wobei beide Simulationen dazu tendieren, SCF fiir
Werte von LCF >70 Wm™ zu iiberschétzen. In PCI wird héufig ein hoheres LCF als SCF,
besonders fiir kleine Werte von SCF, simuliert, was durch zu hoch liegende Cirren verursacht
sein konnte. In CTL streuen die Punkte gleichverteilter um die Regressionsgerade. Beide
simulierten Regressionsgeraden sind der beobachteten sehr dhnlich. Die gegenseitige Kom-
pensation von SCF und LCF im statistischen Mittel wird von beiden Simulationen mit Korre-

lationskoeffizienten von r=0.75 (CTL) und r=0.7 (PCI) wiedergegeben.

5.5 Diskussion

Zusammenfassend kann festgehalten werden, da8 der mit PCI simulierte Wolkenwassergehalt
verglichen mit Daten des tropischen Experiments CEPEX und Daten tiber der ehemaligen
Sowjetunion stérker von den Beobachtungsdaten abweicht als der mit CTL simulierte. Ande-

rerseits ist der Anstieg des Wolkenwassergehalts {iber der ehemaligen Sowjetunion mit zuneh-
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mender Temperatur unterhalb von 270 K in PCI geringer als in CTL, was besser zu den
MeBdaten paBt. In der Arktis hingegen ist der mit PCI simulierte Eiswassergehalt in besserer
Ubereinstimmung mit den Beobachtungsdaten als der mit CTL simulierte. In PCI ist die Varia-
bilitdt des Eiswassergehalts, gemessen an den 5% und 95% Perzentilen wihrend CEPEX, bis
zu einem Faktor 30 hoher als die des Wolkenwassergehalts und erreicht damit fast die beob-
achtete Variabilitét.

Vor allem zwischen 255 K und 270 K sind die Wolkenwassergehalte sowohl in der
CEPEX-Region als auch iiber der ehemaligen Sowjetunion in PCI geringer als in CTL und in
den Beobachtungsdaten. Das ist der Temperaturbereich, wo unterkiihlte Wolkentrépfchen zu
gefrieren anfangen. Der resultierende Eiswassergehalt ist nach oben durch die schnelle Aggre-
gation fiir groBe Eisteilchen nach Gl. (3.16), was hohen Eiswassergehalten nach GI. (3.26) ent-
spricht, begrenzt. Zusétzlich ist die Akkreszenz von Schneeflocken mit Eisteilchen bei héheren
Temperaturen effektiver (Gl. (3.22)). Die Abhingigkeit des Kollektionskoeffizienten (GI.
(3.22)) von der Temperatur beruht auf theoretischen Uberlegungen und Messungen (Prup-
pacher und Klett, 1978). Kalte Eisteilchen und Schneeflocken verhalten sich beim Zusammen-
stoB fast wie elastische Kugeln und bleiben nicht aneinander haften, wéihrend bei héheren
Temperaturen die Wahrscheinlichkeit des Aneinanderhaftens steigt. Ebenso ist anschaulich
klar, daB groBere aggregierende Eisteilchen schneller die Grofle von Schneekristallen erreichen
als kleine Eisteilchen.

Der unterschitzte Wolkenwassergehalt im Mischphasenbereich kann ein Problem der Stich-
probennahme sein. Deshalb ist in Abb. 5.12 der globale Wolkenwassergehalt eines simulierten
Monats von PCI zusammen mit MeBdaten von CEPEX, Arktis93 sowie liber der ehemaligen
Sowjetunion und weiteren aus MeBdaten abgeleiteten Zusammenhingen zwischen dem Eis-
wassergehalt und der Temperatur aus tropischen und extratropischen MeBBkampagnen darge-
stelit. Der mit PCI simulierte Wolkenwassergehalt nimmt iiber den gesamten
Temperaturbereich mit unterschiedlicher Steigung zu. Der grofite Sprung im Wolkenwasserge-
halt tritt zwischen 270 K und 275 K auf, was ein Indikator fiir eine zu effiziente Niederschlags-
bildung tiber die Eisphase ist. Ein solcher Sprung spiegelt sich in den Beobachtungsdaten iiber
der ehemaligen Sowjetunion nicht wider. Der Quotient aus Eiswasserweg und der vertikal inte-
grierten Niederschlagsbildungsrate des Wolkeneises ergibt eine Lebensdauer von 40 Minuten
fiir Wolkeneis, wohingegen selbiger Quotient fiir Wolkenfliissigwasser anderthalb Stunden
betrédgt, was den simulierten Sprung erklart.

Im gesamten Temperaturbereich liegen die Daten von PCI jedoch innerhalb der Spannbreite
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Abbildung 5.12: Mittlerer Wolkenwassergehalt als Funktion der Wolkentemperatur in 5K Temperaturintervallen
fiir einen Monat fiir PCI (Rhomben) zusammen mit Beobachtungsdaten von CEPEX (Sterne),
iiber der ehemaligen Sowjetunion nach Feigelson (1978) (Pluszeichen) und verschiedenen
empirischen Beziehungen zwischen Eiswassergehalt und Temperatur nach Heymsfield (1993):
EDP (...), FIRE (- - -), CCOPE (. -.-), Kwajalein (...-), nach Liou (1986) (— —) und aus Arktis93
nach Koch (1996) (—).

der MeBdaten. Die Spannbreite gibt einerseits die Unsicherheiten der MeBdaten an, und ande-

rerseits ist sie ein Indikator dafiir, daB der mittlere Wolkenwassergehalt pro Temperaturinter-

vall nicht alleine durch die Temperatur bestimmt ist, wie auch die 5% und 95% Perzentile
wihrend CEPEX zeigen. Zusitzlich bestimmen die einsetzende Niederschlagsbildung, Turbu-
lenz und Hohe tiber der Wolkenbasis den Wolkenwassergehalt. Fiir alle Kurvenabschnitte gibt
es einen Beobachtungsdatensatz, der den von PCI simulierten Anstieg vom Wolkenwasserge-
halt als Funktion der Temperatur wiedergibt. Daraus ist schluzufolgern, dafl wesentlich mehr

Messungen nétig sind, um Modelldaten zu verifizieren und die MeBunsicherheiten zu reduzie-

ren.
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6. Sensitivitatsexperimente

6.1 Methodik und Experimente

Im folgenden werden Sensitivititsexperimente mit PCI zu der Horizontalaufldsung und eini-
gen SchlieBungsannahmen vorgestellt. Sie beinhalten Anderungen in der Parameterisierung
von Nj, 13, des Bedeckungsgrades und in der Aufspaltung des Kondensations- und Depositi-
onswachstums im Mischphasenbereich.

Da die Prozesse der Niederschlagsbildung tiber die flissige Phase und Eisphase als Gesamtpa-
ket iibernommen wurden, steht nicht der Test einzelner Prozesse im Vordergrund, sondern der-
jenigen SchlieBungsannahmen, die besonders unsicher sind. Mit der Implementierung dieser
komplexeren Umwandlungsraten ergeben sich weitere Freiheitsgrade. So muB8 die Anzahl-
dichte der Wolkentrdpfchen in der Parameterisierung der Autokonversionsrate spezifiziert
werden. Ebenso muf3 der mittlere Volumenradius der Eisteilchen in der Parameterisierung der
Aggregationsrate spezifiziert werden. Uber beide liegen keine globalen Datensétze vor, so daf
die getroffenen Annahmen sehr ungewif} sind. Deshalb werden in Abschnitt 6.3 Experimente
zu verschiedenen Annahmen von N;jund in Abschnitt 6.4 zu verschiedenen Annahmen von r;,
vorgestellt. In Abschnitt 6.5 folgt ein Experiment, in dem der Anteil des Kondensationswachs-
tums auf Kosten des Depositionswachstums im Mischphasenbereich erhdht wird. Dariiber hin-
aus werden in Abschnitt 6.6 Sensitivititsexperimente zur Parameterisierung des
Bedeckungsgrades vorgestellt, der als makroskopische GroBe den Ort der Wolkenbildung
bestimmt.

Alle Experimente sind iiber denselben Fiinfjahres-Zeitraum wie CTL und PCI (1985 bis 1989)
integriert worden, mit Ausnahme von PCI106, das nur tiber die CEPEX-Periode (1.3.93 bis
6.4.93) integriert wurde. Die durchgefiihrten Experimente sind in Tabelle 6.1 zusammen mit
den Fiinfjahresmitteln von SCF, LCF, des Bedeckungsgrades, des Fliissig- und Eiswasserwe-
ges sowie den Konstanten y; und 75 tabelliert.

Alle Sensitivitidtsexperimente sind mit realistischen Alternativen zur SchlieBung der oben
genannten Parameter durchgefiihrt worden. In CTL und PCI sind die globalen Fiinfjahresmittel
von SCF und LCF an die ERBE-Daten angepalit worden, da es fiir Klimamodelle unerlidlich
ist, die Strahlungsbilanz richtig zu simulieren. Dieser Vorgang ist fiir alle Sensitivitdtsexperi-
mente wiederholt worden. Um die Anpassung von SCF und LCF an die ERBE-Daten zu
gewdhrleisten, wird ausschlieBlich die Niederschlagseffizienz der Wasser- und Eiswolken

durch Anderung der Konstanten ; und 5 verindert. Sind beispielsweise die Wolkentropfchen
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Experi-

ment Beschreibung SCF |LCF| CC [LWP|IWP| 7 Y3

CTL Kontrollexperiment mit ECHAM4 |-51 |28 |62 |78 |18 . -

PCI Kontrollexperiment mit dem neuen |-47 (30 |62 |78 |25 |15 |220
Wolkenmikrophysik-Schema (T30)

PCI42 |wie PCI, nur in T42-Aufldsung -48 |30 |62 |81 |27 |15 |220

PCI106 |wie PCI, nur in T106-Auflosung - - - . - |15 220

CAUT |wie CTL, nur Autokonversionund |-50 |28 [62 |78 19 100 -
Akkreszenz aus PCI (inkl. Nj aus
Sulfat-Aerosolen)

PNLK wie PCI, nur konstante Werte von N [-48 [30 |63 86 |25 15 220
tiber Land (N}=135 cm™) und Ozean
(N;=80 cm™)

PNLR |wie PCI, nur gleiche Regressionsge- |-48 |30 |62 (80 (25 |30 220
rade von N; zu mSO,?" fiir maritime
und kontinentale Wolken: Gl. (6.1)

PRIE wie PCI, nur r;, wie in ECHAM: Gl. |[-49 (30 |61 (47 |10 (400 |1000
(2.17) und GL. (2.18)

PRIS wie PCI, nur r;, nach Sun und Shine [-49 |30 |61 (83 [11 |15 |700
(1995): Gl. (6.2)

PRIO wie PCI, nur r;, nach Ou und Liou [-48 |30 (61 |79 [15 |20 (400
(1995): Gl. (6.3)

PDEP  |wie PCI, nur Depositionswachstum |-50 |30 (63 |72 [19 |80 |270
im Mischphasenbereich nur bei Wol-
keneis-Mischungsverhiltnissen > 0.1
mg kg’

PCCL wie PCI, nur Schwellenwert des -49 129 |64 |62 18 100 400
Bedeckungsgrades auf 0.3 in hohe-
ren Schichten reduziert

PCCX |wie PCI, nur Bedeckungsgrad nach |-49 |31 [59 |70 (25 100 (220

Xu und Randall (1996): Gl. (6.4) und
Gl. (6.5)

Tabelle 6.1:

Sensitivititsexperimente, wobei die Werte des Fliissigwasserweges (LWP) [gm'z] und des Eiswas-
serweges (IWP), wie in Tabelle 4.1, nur auf Ozeangebiete dquatorwérts von 60° beschréinkt sind.
SCF und LCF sind in Wm™ und die Wolkenbedeckung (CC) ist in % angegeben. v, (Gl. (3.7)
bestimmt die Niederschlagseffizienz iiber die fliissige Phase und 3 (Gl. (3.16)) die iiber die Eis-

phase.
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oder Eisteilchen durch eine geinderte SchlieBungsannahme kleiner geworden, wird die Wol-
kenalbedo hoher und die Niederschlagsbildungsrate geringer, so daB sich SCF oder/und LCF
erhohen. Um diese wieder an die ERBE-Daten anzupassen, muf} die Niederschlagsbildungs-
rate beschleunigt, folglich v, oder/und 7y; erhoht werden. Eine hohere Niederschlagsbildungs-
rate bewirkt einen geringeren Fliissig- oder Eiswasserweg im Gleichgewichtszustand. Aus der
Abweichung von 7y; und/oder vy; des Sensitivititsexperiments gegeniiber PCI kann gefolgert
werden, wie empfindlich das Klima auf Anderungen dieses SchlieBungsansatzes reagiert. In
PRIE, wo die effektiven Eisteilchenradien durchschnittlich halb so grof sind wie in PCI, muf3-
ten y; und 73 drastisch erhoht werden, um SCF und LCF wieder mit den beobachteten Grofen
in Einklang zu bringen (Tabelle 6.1). Hingegen haben die Sensitivititsexperimente zu den
SchlieBungsannahmen in der warmen Phase nur einen geringen Einfluff auf die Misch- und
Eisphasenprozesse, so da8 hdchstens y; geringfiigig gedndert werden muf.

Da die Strahlungsbilanz an die ERBE-Klimatologie angepalt wurde, schlagen sich die Ande-
rungen am stirksten in einigen Grofien des hydrologischen Kreislaufs nieder. Eine vollsténdige
Analyse aller in Kapitel 4 und 5 beschriebenen atmosphérischen GroBen fiir alle Sensitivitits-
experimente wiirde den Rahmen dieser Arbeit sprengen. Deshalb werden in den folgenden
Abschnitten nach der Begriindung und Beschreibung der jeweiligen Experimente exempla-
risch diejenigen GroBen vorgestellt, auf die das jeweilige Experiment einen entscheidenden

EinfluB hat. Eine abschlieBende Diskussion in Abschnitt 6.7 beendet dieses Kapitel.

6.2 Experimente zur Horizontalauflosung

In einer besser auflésenden Simulation kann sich die Dynamik dndern, da mehr Wellen aufge-
16st werden, was die Wolkenbildung beeinflussen kann. Zum anderen kann beispielsweise eine
Parameterisierung in nur grob aufgeldsten Versionen gute Ergebnisse erzielen, nicht jedoch in
hoher aufgeldsten oder umgekehrt. Deshalb ist ein Fiinfjahres-Experiment in T42 Auflésung,
was im GauB’schen Gitter ca. 2.8°%2.8° entspricht, mit einem Zeitschritt von At=24 min durch-
gefiihrt worden. Bei gleichen Konstanten y; und 3 haben der Fliissig- und Eiswasserweg so
geringfiigig zugenommen, daf SCF und LCF im globalen Fiinfjahresmittel fast unveréndert
bleiben (Tabelle 6.1).

Da durch Anderung der Horizontalauflosung keine bestimmte wolkenphysikalische Variable
beeinfluBt wird, sind in Abb. 6.1 und 6.2 Jahresmittel der flir Klimasimulationen wichtigsten
EinfluBgroBen der Wolken, SCF und LCF, dargestellt. In der hoherauflésenden Version PCI42
sind Maxima von SCF in der ITCZ, SPCZ und im westlichen Nordpazifik etwas stirker ausge-
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Abbildung 6.1: Geographische Verteilungen der Jahresmittel von SCF fiir PCI (a) und PCI42 (b).
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Abbildung 6.2: Wie Abb. 6.1, nur fiir LCF.

prigt als in PCL. Die Unterschitzung von SCF iiber dem stidlichen Ozean ist unabhéingig von
der Horizontalaufldsung. Maritime Stratocumuli vor der Westkiiste Stidamerikas sind in PCI42
etwas deutlicher als in PCI sichtbar. Im Jahresmittel von LCF sind zwei Maxima iiber dem
Westpazifik und Indonesien in PCI42 erkennbar, wihrend in PCI ein breites Maximum simu-
liert wird. Abgesehen davon sind die Simulationen sehr dhnlich.

In Abschnitt 5.2 ist fiir den Vergleich des simulierten Wolkenwassergehalts als Funktion der
Wolkentemperatur mit CEPEX-Daten die horizontal besser auflésende Version T106 verwen-
det worden. In Abb. 6.3 ist der mittlere Wolkenwassergehalt als Funktion der Wolkentempera-
tur zusammen mit den 5% und 95% Perzentilen fiir PCI und PCI106 wihrend der
CEPEX-MeBkampagne dargestellt. Der mittlere Wolkenwassergehalt pro Temperaturintervall
ist in beiden Simulationen &hnlich. Er nimmt bis etwa 245 K zu und bleibt oberhalb davon

relativ konstant. Entgegen der Vermutung, da sich die Spannbreite des Wolkenwassergehalts
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Abbildung 6.3: Mittlerer Wolkenwassergehalt als Funktion der Wolkentemperatur in 5K Temperaturintervallen
fiir PCI (Rhomben) und PCI106 (Quadrate) wihrend der CEPEX-MeBkampagne. Die vertika-
len Geraden verbinden jeweils die 5% und 95% Perzentile.

mit zunehmender Horizontalauflsung vergroBert, ist sie in PCI106 nicht durchgéngig groBer
als in PCI. Allerdings werden mit PCI106 oberhalb von 230 K leicht héhere Spitzenwerte

simuliert.

6.3 Experimente mit verschiedenen SchlieBungsannahmen in der Warmphase

In CTL wird Eisteilchen eine Sedimentationsgeschwindigkeit zugeordnet, wihrend Eisteilchen
in PCI keine Sedimentationsgeschwindigkeit besitzen, sondern zu Schneekristallen aggregie-
ren, die dann sedimentieren. Aufgrund dieser unterschiedlichen Behandlung der Misch- und
Eisphasenprozesse in CTL und PCI ist ein schrittweiser Vergleich zum Einflu einzelner Pro-
zesse schwierig. Allerdings kann die Mikrophysik warmer Wolken weitestgehend isoliert
betrachtet werden. So ersetzt im Experiment CAUT die Parameterisierung der Autokonversi-
ons- und Akkreszenzrate aus PCI inklusive der Kopplung von Nj an die Masse der Sul-
fat-Aerosole diejenige aus CTL.

Die groften Unsicherheiten in der Mikrophysik warmer Wolken sind mit der Parameterisie-
rung von Nj verbunden, da die Kopplung von Nj an die Masse der Sulfat-Aerosole ein stark
vereinfachender Ansatz ist (siche Abschnitt 4.4). Deshalb ist ein Experiment (PNLK) durchge-
fithrt worden, das Ny nur zwischen maritimen und kontinentalen Wolken unterscheidet, analog

der Behandlung optischer Eigenschaften von Wasserwolken in CTL. In der planetaren Grenz-
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schicht wird tiber Land N;=135 cm™> und iiber Ozeanen N=80 cm angenommen, was den aus
der Masse der Sulfat-Aerosole berechneten Mittelwerten von Nj entspricht. Oberhalb der
Grenzschicht ist eine graduelle Reduktion auf Nj=50 cm™, wie in CTL, angesetzt.

Zudem ist die Trennung der Beobachtungsdaten in kontinentale und maritime Wolken in
Kiistennihe willkiirlich, da keine Trajektorien der Luftmassen berticksichtigt werden. Eine
Luftmasse dndert jedoch nicht schlagartig bei der Uberquerung der Kiistenlinie ihren Charak-
ter. Deshalb ist ein Experiment (PNLR) durchgefiihrt worden, das iiber Land und Ozean die
gleiche Abhingigkeit von N zur Masse der Sulfat-Aerosole annimmt, indem die Regression

fiir alle Beobachtungsdatensétze durchgefiihrt worden ist:

N, - 105 102.13+0.41 log (mSO 2~ ) 6.1)
Die globalen Mittelwerte von SCF, LCF, des Bedeckungsgrades sowie des Fliissig- und Eis-
wasserweges (iber ozeanischen Gebieten differieren in PNLR kaum von denen in PCI, ebenso
wie die von CAUT denen von CTL #hneln (Tabelle 6.1). Durch Einfiihrung derselben Regres-
sionsgeraden fiir maritime und kontinentale Wolken erhoht sich N; tber den Ozeanen und
somit die Lebensdauer maritimer Wolken; umgekehrt wird N; iiber Land reduziert. Da der
Fliissigwasserweg und SCF iiber Ozeanen generell hoher sind als tiber Land, fiihrt die l4ngere
Lebensdauer von maritimen Wolken zur Erhohung beider Grélen. Um SCF wieder in Ein-
klang mit den ERBE-Daten zu bringen, ist y; um einen Faktor zwei erhdht worden. Zum Ver-
gleich sei gesagt, daB eine solche Erhthung in PCI zu einer Reduzierung des ozeanischen
Fliissigwasserweges im Jahresmittel um 12% fiihrt, wahrend sich SCF um nur 1% verringert.
In PNLK ist der ozeanische Fliissigwasserweg bei gleichem Mittelwert von N; 10% hoher als
in PCI, da Nj in Gebieten hoher Wolkenbedeckung und geringer Sulfatkonzentration zugenom-
men hat (vgl. Abb. 3.3), wodurch SCF und der Bedeckungsgrad geringfiigig hoher sind als in
PCL.
Die unterschiedlichen Parameterisierungen von N fithren zu einer unterschiedlichen geogra-
phischen Verteilung von langlebigeren Wolken mit vielen kleinen Tropfchen und Wolken mit
groBeren Tropfchen, die schneller Niederschlag bilden, wie in Abb. 6.4 anhand der Jahresmit-
tel des Fliissigwasserweges von CTL, PCI, PNLR, PNLK und CAUT dargestellt ist. In CTL
sind Maxima des Fliissigwasserweges hauptsichlich auf die tropischen Konvektionszentren
beschrinkt (Abb. 6.4a). In PCI hingegen sind Maxima im Fliissigwasserweg tiber dem Nordat-
lantik und Nordpazifik sowie tiber Brasilien und Zentralafrika sichtbar, wihrend die ITCZ und

SPCZ nicht so stark ausgeprigt sind (Abb. 6.4b). Der hohe Fliissigwasserweg liber den tropi-
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Abbildung 6.4: Geographische Verteilungen der Jahresmittel des Fliissigwasserweges fiir CTL (a), PCI (b),
PNLR (c), PNLK (d) und CAUT (e).

schen Kontinenten wird durch hohe Sulfatkonzentrationen und damit hohe Werte von Nj verur-
sacht. Er ist geringer, wenn dieselbe Regressionsgerade auf maritime und kontinentale Wolken
(Experiment PNLR) angewendet wird (Abb. 6.4c). So entspricht 1 pg m™ Sulfat-Aerosole
tiber Land 174 Wolkentrépfchen cm™ in PCI, aber nur 135 Wolkentropfchen cm™ in PNLR.
Werden konstante Werte von N iiber Land und Ozean angenommen (Experiment PNLK),
zeichnen sich die ITCZ, SPCZ und Teile des Indischen Ozeans dhnlich stark ab wie in CTL
(Abb. 6.4d), weil N liber diesen Gebieten hoher ist als in PCI. Umgekehrt ist N; iiber dem
westlichen Nordpazifik und Nordatlantik in PNLK niedriger als in PCI, so daf} der Fliissigwas-
serweg wie in CTL niedriger als in PCI ist.

Die Muster des Flussigwasserweges in CAUT sind denen in PCI sehr dhnlich. So ist der Fliis-
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sigwasserweg in CAUT {iber dem westlichen Nordatlantik und Nordpazifik wie in PCI héher
als in CTL und tiber der ITCZ, SPCZ und Teilen des Indischen Ozeans kleiner (Abb. 6.4e).
Der Fliissigwasserweg ist iiber Afrika, Brasilien und Stidostasien in diesem Experiment am
héchsten. DaB er tiber Land hoher ist als in CTL, liegt an der Einfiihrung der Autokonversions-
rate, die von N abhiingt, und daran, daB N iiber Land generell hoch ist. Der Flissigwasserweg
ist noch hoher als in PCI, weil der Eiswasserweg in diesen Gebieten in CAUT hoher ausfallt
als in PCI, also weniger Schnee gebildet wird und somit weniger Fliissigwasser durch Bereifen
verloren geht.

Daraus 148t sich schluBfolgern, daB die geographische Variation in Nj eine entscheidende Ein-
fluBgroBe fiir die Lebensdauer der Wasserwolken und somit fiir den Fliissigwasserweg dar-
stellt. Die Auswirkung der unterschiedlichen Abhingigkeit der Autokonversionsrate vom
Fliissigwassergehalt kann kleinere Unterschiede zwischen den Experimenten erkldren. Misch-
phasenprozesse spielen eine zweitrangige Rolle fiir die geographische Verteilung des Fliissig-

wasserweges.

6.4 Experimente mit verschiedenen SchlieBungsannahmen in der Eisphase

Der effektive Eisteilchenradius (r;,) ist eine aus Messungen nur recht ungenau zu bestimmende
GroBe. Zweidimensionale Wolkensonden (2D-C Sonden) messen nur Eisteilchen mit rj,
>50 um zuverldssig. Ein Vergleich von Daten von sechs verschiedenen 2D-C Sonden hat
Unterschiede in der Eisteilchenkonzentration bis zu 50% gezeigt (Gayet et al., 1993), und
abgeleitete GroBen wie der Eiswassergehalt oder 1;, sind ebenso ungenau. Fiir kleinere Eisteil-
chen gibt es einerseits in Ol abbildende Verfahren (,,Video Ice Particle Sampler (VIPS)), die
Eisteilchen zwischen 5 um und 300 um messen konnen. Deren Auswertung muf jedoch manu-
ell vorgenommen werden und ist zeitaufwendig (McFarquhar, personliche Mitteilung). Ande-
rerseits gibt es Messungen mit Streusonden (,,Forward Scattering Spectrometer Probe*
(FSSP)). Gardiner und Hallett (1985) haben gezeigt, daf8 Eisteilchenkonzentrationen, die mit
der FSSP gemessen worden sind, zwei bis drei GréBenordnungen hoher als die ,,wirklichen®
Konzentrationen sein konnen. Wichtigster Grund dafiir ist, dafl Eisteilchen ermittelt werden,
die gréBer sind, als die FSSP messen kann. Insofern sind empirische Beziehungen zwischen r;,
und dem Eiswassergehalt mit grofen Unsicherheiten behaftet. Deshalb wurden drei Sensitivi-
tdtsexperimente mit verschiedenen Parameterisierungen von r;, durchgefiihrt (Tabelle 6.1):
Erstens wurde eine Integration mit der Parameterisierung von 1;., die in ECHAM4-CTL fiir die

Strahlung verwendet wird (Gl. (2.17) und Gl. (2.18)), durchgefiihrt (PRIE). Eine zweite Inte-
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gration wurde mit der Parameterisierung der optischen Eigenschaften von Wolken nach Sun
und Shine (1995), gegeben in Moss et al. (1996), durchgefiihrt (PRIS). Sie beschreibt r;, als

Funktion der Wolkentemperatur und des Eiswassergehalts:

10 459+ 3822 10°pg,, |

-4 -3 2 —4 3 (6.2)
1.0-0.9-10" (T-T,) +0.2-10 (I-T,)"-0.1-10 (T -T,)

rie =

Eine dritte Parameterisierung, realisiert im Experiment PRIO, stammt von Ou und Liou
(1995). Sie haben eine empirische Beziehung zwischen r;, und der Wolkentemperatur, basie-

rend auf Messungen von Heymsfield und Platt (1984), abgeleitet:
r, = 05-10°[3263+124. (T-T,) +0.2- (T-T,)*+0.001 - (T-T,)°]  (63)

1;, ist als Funktion des Eiswassergehalts in Abb. 6.5 dargestellt. MeBdaten, die wihrend der
CEPEX-MeBkampagne (McFarquhar und Heymsfield, unverdffentlichte Daten) und wéihrend
des ,,International Cirrus Experiment* (ICE) (Gayet et al. 1996) gewonnen wurden und die in
keiner Parameterisierung Verwendung finden, sind zusétzlich eingezeichnet. Die hier darge-
stellten MeBdaten von CEPEX wurden nur mit der 2D-C Sonde aufgenommen, die Eisteilchen
<50 pm nicht zuverldssig messen kann. Die Daten von ICE wurden in natiirlichen Cirren und
Kondensstreifen vom 13.10.1989 mit der FSSP- und 2D-C Sonde gemessen. Es sind Mittel-
werte liber einen Flugabschnitt (3-14 km), wihrend in CEPEX Mittelwerte tiber 2 km gebildet
wurden. Fiir die temperaturabhéngigen Parameterisierungen von Sun und Shine und Ou und
Liou ist eine Temperatur von 236.2 K zugrunde gelegt worden, die der mittleren, gemessenen
Wolkentemperatur wéihrend der ICE-Messungen entspricht (Gayet et al. 1996).

Die CEPEX-Daten weisen eine grofle Variation auf (Abb. 6.5). Fast alle dort abgeleiteten
Werte von r;, sind hoher als die aus den ICE-Daten abgeleiteten. Das kénnte einerseits daran
liegen, daB die CEPEX-Messungen in den Tropen durchgefiihrt wurden, wihrend die
ICE-Messungen in den Extratropen stattfanden. Andererseits fehlen die kleinen Eisteilchen in
den CEPEX-Daten, da diese mit der 2D-C Sonde nicht gemessen werden, wodurch r;, und der
Eiswassergehalt tiberschétzt werden. Heymsfield und McFarquhar (1996) zeigen, indem sie
VIPS-Daten zu Hilfe nehmen, daB die Eismasse bei Eiswassergehalten <10 gm'3 zu 100%
aus Eisteilchen mit Radien <50 um besteht, bei Eiswassergehalten zwischen 10 und
<1073 gm‘3 zu 50% und mehr und bei Eiswassergehalten 20.01 gm'3 zu weniger als 20%.
Daher sind die CEPEX-Daten in Abb. 6.5 als eine obere Abschitzung zu interpretieren.
Zudem wurden wihrend der CEPEX-MeBkampagne viel mehr MeBfliige durchgefiihrt, und die
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Abbildung 6.5: Effektive Eisteilchenradien als Funktion des Eiswassergehalts der verschiedenen Sensitivitits-
studien: PCI (—), PRIE (—-), PRIO (...) und PRIS (.-.-) und Beobachtungsdaten von CEPEX
nach McFarquhar und Heymsfield (Punkte) und ICE nach Gayet et al. (1996) (Pluszeichen).

Ergebnisse wurden tiber kiirzere Flugabschnitte gemittelt, so daB3 die Variabilitit im Eiswasser-
gehalt und in der Temperatur grofer ist als wihrend der ICE-MeRkampagne.

Die Standardparameterisierung von ECHAM (Experiment PRIE) gibt liber den gesamten
Bereich des Eiswassergehalts Radien von 12-22 um an, die unterhalb aller Mepunkte liegen.
Die Parameterisierung von Ou und Liou (Experiment PRIO) beschreibt bei der hier verwende-
ten Temperatur von 236.2 K viele CEPEX-Daten, kann aber keine groeren Radien bei stei-
gendem Eiswassergehalt simulieren. Die Parameterisierungen von rj, nach_ Sun und Shine
(Experiment PRIS) und Moss et al. (PCI) berlicksichtigen eine Abhéngigkeit vom Eiswasser-
gehalt. Die Parameterisierung von Moss et al. liegt gut zwischen allen MeBdaten, besonders
wenn man berticksichtigt, da CEPEX-Messungen die effektiven Radien und Eiswassergehalte
fiir kleine Eiswassergehalte tiberschétzen. Die Parameterisierung von Sun und Shine bertick-
sichtigt den rapiden Anstieg von r;, bei hohen Eiswassergehalten. Der Anstieg bei kleinen Eis-
wassergehalten ist jedoch zu gering, wie die ICE-Messungen nahelegen.

In allen Sensitivititsexperimenten bestehen die Eiswolken aus kleineren Eisteilchen. Damit
erhohen sich die Wolkenalbedo und SCE. Zudem ist die Aggregationsrate geringer fiir kleinere
Eisteilchen, wodurch die Lebensdauer der Eiswolken steigt und sich LCF als auch SCF erho-
hen. Werden 7; und 73 so eingestellt, da SCF und LCF wieder mit den ERBE-Daten iiberein-
stimmen, betragen die Eiswasserwege in PRIE, PRIO, PRIS mit 10-15 gm'2 nur 40% bis 60%
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Abbildung 6.6: Zonal-Vertikalschnitte (Druck in hPa) der Jahresmittel des Wolkeneises fiir PCI (a), PRIE (b),
PRIS (c) und PRIO (d). Isolinienabstand: 2, 4, 8, 16 mg kg'l.

des Eiswasserweges in PCI (Tabelle 6.1). In PRIE, wo r;, am kleinsten ist (Abb. 6.5), mufite
wegen der optischen Effekte der kleineren Eisteilchen und nichtlinearer Wechselwirkungen
zwischen Wasser- und Eiswolken selbst v, das in erster Linie die Lebensdauer der Wasserwol-
ken bestimmt, so erhcht werden, dal der Flussigwasserweg nur noch 60% desjenigen in PCI
betréagt.

Wie in Abb. 6.6 dargestellt ist, sind die Muster der Jahresmittel des Wolkeneises im Zonal-Ver-
tikalschnitt sehr dhnlich in allen Sensitivititsexperimenten, nur die Werte selbst differieren. So
betrigt das Wolkeneis-Mischungsverhiltnis im Jahresmittel in 400 hPa bei 60°S in PCI 10 mg
kg'l, in PRIO 7 mg kg'1 und in PRIS und PRIE nur je 4 mg kg'l. Die geringeren Werte des
Wolkeneises spiegeln sich auch im statistischen Anstieg des Eiswassergehalts als Funktion der
Wolkentemperatur wider, der in diesen drei Sensitivitidtsexperimenten noch weiter vom beob-
achteten entfernt liegt als in PCI (ohne Abb.).

Durch die kleineren Eiswassergehalte in PRIS, PRIO und PRIE hat sich der Fliissigwasseran-
teil in Wolken zwischen 233.2 K und 273.2 K verschoben (Abb. 6.7). Wihrend in PCI der
Fliissigwasseranteil bei 258 K 45% betrigt, sind es 67% in PRIE, 72% in PRIO und 77% in
PRIS. Erst bei 247 K ist in PRIS der Fliissigwasseranteil auf 50% gesunken. In PCI wie auch
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Abbildung 6.7: Prozentualer Flissigwasseranteil in Wolken zwischen 273.2 K und 233.2 K {iber Eurasien fiir
PCI (—), PRIE (...), PRIO (- -) und PRIS (.-.-).

in der den Matveev-Daten angepaften Kurve, die in CTL Verwendung findet (Abb. 5.2), ist der
stiarkste Anstieg des Eiswasseranteils zwischen 268 K und 248 K, wihrend in den drei Sensiti-

vitdtsexperimenten ein rapider Anstieg des Eiswasseranteils erst unterhalb von 255 K einsetzt.

6.5 Experiment zum Depositionswachstum im Mischphasenbereich

In der Aufspaltung des Wasserdampfangebots, das zum Depositions- bzw. Kondensations-
wachstum im Mischphasenbereich zur Verfligung steht, bzw. in der Aufspaltung der Séttigung
beziiglich Wasser und Eis, liegt eine der groten Unsicherheiten bei der Arbeit mit Séttigungs-
adjustierungs-Verfahren. In CTL beispielsweise wird unterhalb von 273.2 K Séttigung beziig-
lich Eis angenommen. Eine andere Méglichkeit besteht darin, den Séttigungsdampfdruck mit
den Mischungsverhéltnissen von Wolkenfllissigwasser und Wolkeneis zu gewichten und die
Anteile der Kondensations- und Depositionsrate temperaturabhéngig zu beschreiben (Lord et
al., 1984; Jakob, 1991). Diese Temperaturabhingigkeit umgeht die Parameterisierung von
Gefrier- und Nukleationsprozessen, so daf die Unterscheidung in Wolkeneis und Wolkenfliis-
sigwasser vor der Niederschlagsbildung dhnlich festgelegt ist wie in ECHAM4-CTL nach GI.
(2.9). Der Vorteil der hier gew#hlten Methode, bei der Depositionswachstum erst stattfindet,
wenn durch Gefrierprozesse Wolkeneis entstanden ist, besteht in der Beriicksichtigung von
Gefrierprozessen, die nicht nur temperaturabhéngig sind. Nachteilig hierbei ist die Annahme,
daB der Bergeron-Findeisen-Prozef3 innerhalb eines Zeitschrittes ablaufen muf3, um das Kon-

densationswachstum bei Gegenwart von Eis zu unterbinden und entweder mit Kondensations-
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wachstum bei Wasserlibersittigung bzw. mit Depositionswachstum bei Eisiibersittigung
arbeiten zu konnen.

Um zu testen, wie empfindlich das Modell auf diese Annahme reagiert, wurde ein Experiment
durchgefiihrt, in dem Depositionswachstum von Wasserdampf auf Eisteilchen erst stattfindet,
wenn durch Gefrierprozesse das Wolkeneis-Mischungsverhiltnis > 0.1 mg kg™ ist (Experi-
ment PDEP). Dieses spitere Einsetzen des Depositionswachstums bewirkt einen hdéheren
Anteil von Wolkenfliissigwasser und einen geringeren von Wolkeneis im Mischphasenbereich,
wie in Abb. 6.8 dargestellt ist. Das Wolkenfllissigwasser warmer Wolken hat durch eine hohere

Autokonversionsrate (Tabelle 6.1) abgenommen.
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Abbildung 6.8: Zonal-Vertikalschnitte (Druck in hPa) der Differenzen der Jahresmittel des Wolkenfliissigwas-
sers (a) und Wolkeneises (b) zwischen PDEP und PCL. Isolinienabstand: +2, +4, +8 mg kg'!
(a) und 1, 2, #4 mg kg'! (b).
Der global gemittelte ozeanische Fliissigwasserweg in PDEP ist 8% geringer als in PCI, aber
dennoch ist SCF 6% hoher. Das liegt am hoheren Anteil von Wolkenfliissigwasser im Misch-
phasenbereich, da die simulierte Lebensdauer von Wolkenfliissigwasser mit anderthalb Stun-
den lénger ist als die von Wolkeneis mit 40 Minuten (vgl. Abschnitt 5.5). Damit steigen die
Wolkenalbedo und SCF. Dieser Sachverhalt ist in Abb. 6.9 als Zonalschnitt der Differenz des
Fliissigwasserweges von PCI bzw. PDEP und dem von Greenwald et al. (1993) abgeleiteten
fiir Januar, zusammen mit der Differenz von SCF aus PCI bzw. PDEP und den ERBE-Daten,
dargestellt. In besserer Ubereinstimmung mit den Beobachtungsdaten hat der Fliissigwasser-
weg in PDEP zwischen 15°S und 40°N abgenommen und siidlich von 40°S zugenommen. Die
Auswirkungen des gednderten Fliissigwasserweges auf SCF sind hauptsdchlich stidlich von
40°S sichtbar, wo ein hoherer Fliissigwasserweg zu einem groBeren SCF fiihrt. Gemittelt {iber
50°S bis 60°S hat der Fliissigwasserweg von 84 gm'2 auf 90 gm'2 zugenommen und SCF ist

von -121 Wm? auf -131 Wm™ betragsméBig gestiegen, was beides den Beobachtungsdaten
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Abbildung 6.9: Zonalschnitte der Differenz der Januarmittel des Fliissigwasserweges [gm'z] (a) und SCF
[Wm'2] (b) jeweils zwischen PCI und OBS (—) und zwischen PDEP und OBS (...). Dabei ist
OBS der Flissigwasserweg nach Greenwald et al. (1993) bzw. SCF aus den ERBE-Daten.
besser entspricht (Fliissigwasserweg: 92 gm'z; SCF: -134 Wm'2). Ahnliche Ergebnisse sind
mit dem ,,UK Meteorological Office Unified Model“ erzielt worden, wenn in Mischwolken ein
hoherer Fliissigwasser- als Eisanteil angenommen wird (Ballard et al., 1995).
Wird hingegen die Bereifungsrate um einen Faktor 10 verringert, betrdgt der Fliissigwasser-
weg zwischen 50°S bis 60°S 99 gm™2, aber SCF betrigt nur -124 Wm™2 und ist damit betrags-
méBig kaum hoher als in PCI. Ursache hierfiir ist, da sich im Mischphasenbereich kaum
Veridnderungen ergeben und die Wolkenalbedo warmer Wolken bereits so hoch ist, daf} eine

weitere Erhohung der optischen Dicke keine entscheidende Erhohung von SCF bewirkt.

6.6 Experimente zum Bedeckungsgrad

Walcek (1994) hat gezeigt, daBl es keinen Schwellenwert der relativen Feuchte gibt, unterhalb
dessen der Bedeckungsgrad Null ist. Eine Reduzierung des Schwellenwertes von 0.6 auf 0.3 in
der mittleren und oberen Atmosphére ist im Experiment PCCL verwirklicht worden. Jedoch
kann der Schwellenwert in Nihe der Erdoberfliche kaum reduziert werden, da dort unreali-
stisch hohe Bedeckungsgrade simuliert werden (Abb. 4.3). Ein genereller Nachteil dieses
Ansatzes ist, daB8 die Kopplung zwischen Bedeckungsgrad und Wolkenwassergehalt nur in
eine Richtung geht, d. h. der Bedeckungsgrad bestimmt, wo Kondensations- bzw. Depositions-
wachstum stattfinden kann, ist aber unabhingig vom Wolkenwassergehalt. So treten beispiels-
weise Maxima im Fliissigwassergehalt in den Tropen durch niedrige Konvektion auf, die im
Bedeckungsgrad nur angedeutet sind (Abb. 4.1 und 4.3). Dabei ist es unerheblich, ob die Para-
meterisierung des Bedeckungsgrades aus heuristischen Ansétzen (z. B. Sundqvist, 1978) oder

mit statistischen Verfahren (z. B. Sommeria und Deardorff, 1977) entwickelt wird. Tiedtke
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(1993) entwickelte eine prognostische Gleichung fiir den Bedeckungsgrad, die sich formal aus
der Integration der Kontinuitétsgleichung tiber den wolkenerfiillten Raum des Gitterboxvolu-
mens ergibt.

Xu und Randall (1996) haben aus Beobachtungsdaten des ,,Global Atmospheric Research Pro-
gram’s (GARP) Atlantic Tropical Experiment” (GATE) und von ASTEX eine Parameterisie-
rung des Bedeckungsgrades b abgeleitet, die nicht nur von der relativen Feuchte r, sondern

auch vom Wolkenwassergehalt g, abhéngt:

b= r"[1-exp (-Bg,)] (6.4
mit

B = 250[(1-r)g, """ 6.5)

Ist die relative Feuchte grofier 99.9%, ist in jedem Fall der Bedeckungsgrad b=1. Diese Para-
meterisierung ist im Experiment PCCX berticksichtigt. Fiir maritime Grenzschichtwolken
unterhalb einer Inversion ist der Ansatz aus PCI mit erniedrigtem Schwellenwert der relativen
Feuchte beibehalten worden.

Wihrend in allen anderen Sensitivitdtsexperimenten der Bedeckungsgrad im Flinfjahresmittel
nahezu unverindert bleibt, ist er in PCCL 3% hoéher und in PCCX 5% niedriger als in PCI.
Durch die Erniedrigung des Schwellenwertes der relativen Feuchte in PCCL in oberen
Niveaus bilden sich mehr Misch- und Eiswolken, die l4nger in der Atmosphére verweilen. So
muBten y; und y3 in PCCL so stark erh6ht werden, daB der Fliissig- und Eiswasserweg 20%
bzw. 28% geringer sind als in PCIL. In PCCX ist der Eiswasserweg unveridndert und der Fliis-
sigwasserweg 10% kleiner als in PCL

In Abb. 6.10 sind Zonal-Vertikalschnitte der Jahresmittel des Bedeckungsgrades dargestellt. In
PCCL hat vor allem der Bedeckungsgrad mittelhoher und hoher Wolken bis tiber 5 Prozent-
punkte zugenommen, was dem Design des Experiments entspricht. In PCCX hingegen hat der
Bedeckungsgrad in allen Niveaus abgenommen, wobei die Abnahmen in der unteren tropi-
schen Troposphére bis zu 7.5 Prozentpunkten und die im Cirrusniveau bis zu 5 Prozentpunkten
betragen. Die maximale Wolkenbedeckung tropischer Cirren hat sich von 100 hPa am Aquator
in PCI auf 190 hPa bei 10°N in PCCX verlagert. Die unrealistisch hohen Werte des Bedek-
kungsgrades in Polnéhe, die aus der hohen relativen Feuchte in PCI resultieren, sind in PCCX
reduziert.

Wie in Abb. 6.11 dargestellt, hat in PCCL der Bedeckungsgrad hauptsichlich iiber den Regio-
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Abbildung 6.10: Zonal-Vertikalschnitte (Druck in hPa) der Jahresmittel des Bedeckungsgrades fiir PCI (a),
PCCL (b) und PCCX (c) und der Differenzen zwischen PCCL-PCI (d) und PCCX-PCI (e). Iso-
linienabstand: 10% fiir (a)-(c) und £2.5%, 5%, +10%, £15%.

nen zugenommen, die sich in PCI durch geringe Wolkenbedeckung, wie die Sahara oder sub-
tropische Absinkgebiete, auszeichnen, was eine Folge des niedrigen Schwellenwertes der
relativen Feuchte ist. Somit werden die Kontraste zwischen Tropen und Subtropen in der Wol-
kenbedeckung reduziert und, verglichen mit Beobachtungsdaten, unterschitzt. So kann festge-
halten werden, dal ein niedrigerer Schwellenwert in der relativen Feuchte fiir die
Wolkenbildung, obwohl er den Beobachtungsdaten von Walcek (1994) besser entspricht,
hauptséchlich die Wolkenbedeckung in den Subtropen erhoht, was nicht in Einklang mit den
ISCCP-Daten ist.

In PCCX ist der Bedeckungsgrad in den Tropen gegeniiber PCI reduziert (Abb. 6.11d). West-
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Abbildung 6.11: Geographische Verteilungen der Jahresmittel des Bedeckungsgrades fiir ISCCP (a), PCI (b),
PCCL (c) und PCCX (d).

lich von Kolumbien verbessert dieser Ansatz das Ergebnis, nur sind die ostpazifische und
atlantische ITCZ kaum erkennbar. Die Reduzierung des Bedeckungsgrades in hohen Breiten
stimmt in PCCX besser als in CTL und PCI mit den Beobachtungsdaten tberein.

Da in die statistischen Vergleiche des Wolkenwassergehalts als Funktion der Wolkentempera-
tur dieser innerhalb des wolkenbedeckten Teils der Gitterbox eingegangen ist, kann eine Ver-
dnderung in der Wolkenbedeckung einen Einflu auf diese Zusammenhénge haben. So steigt
in PCCX der Wolkenwassergehalt kontinuierlich mit zunehmender Temperatur an und stimmt
oberhalb von 245 K wesentlich besser als PCI mit den CEPEX-Daten iiberein, wie in
Abb. 6.12 dargestellt ist. In Abschnitt 5.5 wurde der fast konstante Wolkenwassergehalt im
Mischphasenbereich oberhalb von 255 K durch zu effektive Mischphasenprozesse erklirt, die
sich sowohl in den Tropen als auch tliber der ehemaligen Sowjetunion zeigen. Diese Prozesse
laufen auch in PCCX ab, so daB3 die gute I"Jbereinstimmung zwischen den mit PCCX simulier-
ten Ergebnissen und den CEPEX-Daten darauf zuriickzufiihren ist, daB bei gleich effizienten
Mischphasenprozessen der Bedeckungsgrad im Mischphasenbereich reduziert ist (vgl.
Abb. 6.10). Die Abnahme des Wolkenwassergehalts in den Learjet-Daten oberhalb von 260 K

ist sehr unsicher, da dort nur wenige Messungen vorliegen. So ist die Abweichung der mit
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Abbildung 6.12: Mittlerer Wolkenwassergehalt als Funktion der Wolkentemperatur in 5K Temperaturintervallen
aus Beobachtungsdaten der 2D-C Sonde wéhrend der CEPEX-Mefkampagne (Sterne), fiir PCI
(Rhomben) und von PCCX (Dreiecke), jeweils in T30-Horizontalauflésung. Die vertikalen
Linien verbinden die 25% und 75% Quartile der Learjet-Daten.

PCCX simulierten Werte gegeniiber den Learjet-Daten oberhalb von 260 K nicht aussagekrif-
tig. Der Wolkenwassergehalt ist auch {iber dem Gebiet der ehemaligen Sowjetunion in PCCX
den Beobachtungsdaten dhnlicher als in PCI (ohne Abb.).

Die SCF- und LCF-Anomalien spiegeln sich in ECHAM4 wiéhrend El Nifio und La Nifia
Ereignissen nicht im Bedeckungsgrad wider, sondern nur im Wolkenwasserweg (Chen und
Roeckner, 1996a), obwohl sie in dem aus ISCCP-Daten abgeleitetem Bedeckungsgrad sehr
wohl sichtbar sind. In PCCX, wo der Bedeckungsgrad und der Fliissig- und Eiswassergehalt
stirker aneinander gekoppelt sind, sind die Anomalien im Bedeckungsgrad grofler, aber die
Muster der SCF- und LCF-Anomalien werden weiterhin durch die Anomalien des Fliissig- und
Eiswasserweges bestimmt (ohne Abb.). Wie in Abb. 6.13 dargestellt, bewirkt die neue Para-
meterisierung des Bedeckungsgrades, da die Amplituden der SCF- und LCF-Anomalien
gleich groB} sind, wie es auch die ERBE-Daten nahelegen (Abb. 4.21). In CTL und PCI hinge-
gen ist die SCF-Anomalie grofer als die LCF-Anomalie. SCF und seine Anomalie sind im
dquatorialen Pazifik recht dhnlich in PCCX und PCI (Abb. 6.13 und 4.23). Das hohere LCF
und die grofere LCF-Anomalie in PCCX werden durch eine trockenere tropische Troposphire,
die im wolkenfreien Zustand weniger langwellige Strahlung absorbiert und entsprechend ihrer
niedrigeren Temperatur wieder emittiert, verursacht. Zusétzlich ist in PCCX der Bedeckungs-
grad tiefer tropischer Wolken stérker reduziert als der hoher tropischer Wolken verglichen mit

PCI (vgl. Abb. 6.10), so daB mehr von der Erde und Atmosphire emittierte Strahlung von
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Abbildung 6.13: Hovméllerdiagramm der SCF-Anomalien (a) und der LCF-Anomalien (b) im &quatorialen
Pazifik, gemittelt tiber 5°N-5°S fiir PCCX. Isolinienabstand: 15 Wm 2. Werte unterhalb von
-15 Wm2 sind hellgrau schraffiert und oberhalb von 15 Wm dunkelgrau.

hohen Wolken absorbiert wird. Damit ist LCF und seine Anomalie in PCCX grofer als in PCI.

6.7 Diskussion

Die Experimente zur Horizontalauflosung haben ergeben, daB3 die Giite des neuen Wolkenmi-
krophysik-Schemas nicht wesentlich von der Horizontalaufldsung abhéngt.

Die geographische Variation von Nj zeigt, da8 beispielsweise ein hherer Flissigwasserweg
iiber dem siidlichen Ozean erzielt werden kann, wenn, wie im Experiment PNLK, N; dort
hoher gesetzt wird als aus der Masse der Sulfat-Aerosole errechnet. Der Fliissigwasserweg ist
liber dem westlichen Nordpazifik und Nordatlantik in PNLK gegentiber PCI verringert. Diese
Reduzierung kann auch erreicht werden, wenn N; simultan an die Masse der Sulfat-Aerosole
gekoppelt wird, da dann Fluktuationen in der Sulfatkonzentration berticksichtigt werden kon-
nen. Ein solches Experiment kann jedoch nicht die anderen Aerosole, die auch als CCN fun-
gieren, in Betracht ziehen und deshalb nur einen Zwischenschritt zur Kopplung von Nj an
simultan berechnete Aerosolkonzentrationen darstellen (vgl. Abschnitt 4.4). Die Ahnlichkeit
des Fliissigwasserweges der Experimente mit konstanten, aber verschiedenen Werten von N
iiber Land und Ozean (PNLK und CTL) deutet darauf hin, daf die Verteilung von N, den Fliis-

sigwasserweg maBgeblich bestimmt. Ahnliche SchluBfolgerungen lassen sich aus der Ahnlich-
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keit der Experimente mit gleichen Warm-, aber verschiedenen Misch- und Eisphasenprozessen
(CAUT und PCI) ziehen. Unterschiede in der Behandlung der Mischphasenprozesse erkldren
die hoheren Fliissigwasserwege iiber den tropischen Kontinenten in CAUT im Vergleich zu
PCIL.

Die unterschiedlichen Experimente mit Parameterisierungen von r;, zeigen, da3 PCI den hoch-
sten Eiswasserweg simuliert. Dieser ist gleichbedeutend mit dem geringsten Fliissigwasseran-
teil in Wolken im Mischphasenbereich in PCI, was den Beobachtungsdaten am néchsten
kommt.

In dem Experiment mit geringerem Depositionswachstum im Mischphasenbereich (PDEP)
wird die Simulation des Fliissigwasserweges und von SCF tiber dem siidlichen Ozean, die ein
Schwachpunkt in PCI ist, verbessert, weil im Mischphasenbereich langlebigere Wasserwolken
kurzlebige Eiswolken ersetzen. Ein Nachteil hierbei ist, daf der Fliissigwasseranteil im Misch-
phasenbereich héher ist als in PCI und damit den Mefdaten weniger entspricht (ohne Abb.).
Die Parameterisierung des Bedeckungsgrades nach Xu und Randall (1996) stellt eine Verbes-
serung dar, weil die Kopplung zwischen Bedeckungsgrad und Fliissig- bzw. Eiswassergehalt
starker ist. So deckt sich der Wolkenwassergehalt innerhalb des wolkenbedeckten Teils der
Gitterbox als Funktion der Wolkentemperatur besser mit den CEPEX-Daten und denen iiber
der ehemaligen Sowjetunion. In Ubereinstimmung mit ERBE-Daten wird in diesem Experi-
ment wihrend El Nifio- und La Nifia-Ereignissen eine gleich groe Amplitude der SCF- und
LCF-Anomalien erzielt, wihrend in CTL und PCI jeweils die SCF-Anomalie stérker ist.
AuBerdem ist der hohe Bedeckungsgrad in Polndhe reduziert, was ebenfalls den Beobach-
tungsdaten ndher kommt. Allerdings wird die Bewolkung in relativ trockenen Gebieten in den
Tropen (Abb. 6.11) oder in Gebieten mit maritimen Stratocumuli in PCCX unterschétzt. Des-
halb ist fiir den Bedeckungsgrad maritimer Stratocumuli die Standardparameterisierung von
ECHAMA4-CTL beibehalten worden. Insofern ist zu iberlegen, wie man die Vorteile dieser
Parameterisierung in Einklang bringt mit den Vorteilen der herkdmmlichen Parameterisierung,

die die ITCZ besser simulieren kann.
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7. Analyse der Wolken-Klima-Riickkopplung

7.1 Riickkopplungsanalyse

Die Reaktion des Klimasystems auf eine Storung in der Strahlungsbilanz, die zum Beispiel aus
der anthropogenen Erhchung der Treibhausgase stammt, beinhaltet eine Reihe von Riickkopp-
lungsmechanismen, deren Simulation mit grofen Unsicherheiten behaftet ist (IPCC, 1994).
Eine der komplexesten und am schwierigsten abzuschitzenden Riickkopplungen ist die Wol-
ken-Klima-Riickkopplung. Die Frage ist, ob Wolken durch Veridnderungen der Strahlungsbi-
lanz die externe Stérung verstirken oder ihr entgegenwirken. Hierbei kénnen sich gegenseitig
kompensierende Effekte auftreten. So erhoht sich im warmeren Klima der konvektive Wirme-
transport, so daf} sich die obere Troposphire in den meisten Klimamodellen, wie auch in CTL
und PCI, stirker erwirmt als die untere (Schlesinger und Mitchell, 1987). Damit néhert sich
der Temperaturgradient dem feuchtadiabatischen, was wiederum die konvektiven Massen-
fliisse schwicht. In der wérmeren Atmosphére steigt der Wasserdampfgehalt in den Tropen mit
ca. 6% pro 1 K Temperaturzunahme (Kent et al., 1995). Somit ist mehr Wasserdampf fiir das
Kondensationswachstum vorhanden und folglich wiirde der Wolkenwassergehalt im wérmeren
Klima zunehmen. Als eine Folge der hoherliegenden und damit kélteren Tropopause steht dem
die Abnahme tiefer und mittelhoher und die Zunahme hoher Wolken gegentiber. Die Wolken-
bildung im Tropopausenniveau findet also bei kélteren Temperaturen statt, so da3 im statisti-
schen Mittel weniger Wolkenwasser erwartet wird (vgl. Abschnitt 5.2). Verringern oder
erhohen sich als Resultat verschiedener Effekte beispielsweise das langwellige und kurzwel-
lige cloud forcing im wirmeren Klima gleichermaBen, wire die Wolken-Klima-Riickkopplung
Null.

Wie in der Einleitung schon erwihnt, haben Cess et al. (1990) eine idealisierte Wol-
ken-Klima-Riickkopplungsanalyse mit 19 Klimamodellen durchgefiihrt. Sie ist definiert als die
Reaktion der Strahlungsfliisse am Atmosphéirenoberrand auf eine globale, einheitliche Erwir-
mung der SST um 4 K bei permanenten Juli-Bedingungen, was einer Klimaverinderung durch
eine CO,-Erhohung entsprechen soll. Senior und Mitchell (1993) haben allerdings gezeigt, daf3
die Wolken-Klima-Riickkopplung eines CO,-Verdopplungsexperiments erheblich von der
einer globalen, einheitlichen Erhthung der SST differieren kann. So ist die Klimasensitivitét
ihres Experiments, das die wolkenphysikalischen Prozesse am genauesten beschreibt, bei einer
CO,-Verdopplung niedriger als die der anderen Experimente (vgl. Abschnitt 1.1), aber am
groften bei globaler Erhohung der SST. Insofern zielt die hier durchgefiihrte Riickkopplungs-
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analyse nicht darauf ab, Aussagen iiber den Effekt von Wolken durch die Erh6hung von Treib-
hausgasen zu treffen. Vielmehr handelt es sich um ein Sensitivititsexperiment, in dem der
EinfluB} des neuen Wolkenmikrophysik-Schemas hinsichtlich einer Storung der Randbedingun-
gen, hier realisiert durch eine globale Anderung der SST, untersucht wird. Dazu wird die Wol-
ken-Klima-Riickkopplung von CTL, PCI und den Sensitivititsexperimenten mit
verschiedenen SchlieBungsannahmen (siche Tabelle 6.1) berechnet. In den Referenzexperi-
menten wird die SST global um 2 K erniedrigt, wahrend sie in den Erwidrmungsexperimenten
global um 2 K erhoht wird. Der Integrationszeitraum betrégt jeweils 18 Monate, wobei die
Einschwingperiode der ersten drei Monate in der Auswertung unberiicksichtigt bleibt. Nach

Cess et al. (1990) ist der Sensitivitidtsparameter A wie folgt definiert:
) = (AF,/AT,—AF /AT)™ (7.1)

wobel AT die global gemittelte Anderung der Erdoberflichentemperatur ist und AF, und AF,
die Anderungen des kurzwelligen und langwelligen Nettostrahlungsflusses am Atmosphéren-
oberrand sind. Fiir wolkenlose Bedingungen wird ein entsprechender Sensitivititsparameter
A definiert, indem die Strahlungsfliisse durch ihre jeweiligen Fliisse in einer wolkenfreien

Referenzatmosphire ersetzt werden:
-1
A, = LAF,“/ATS - AFjs/ATsJ (7.2)

M. kann als ein MaB fiir die Wolken-Klima-Riickkopplung betrachtet werden, wobei A/A
grofer bzw. kleiner 1 eine positive bzw. negative Riickkopplung beschreibt. Cess et al. (1990)

zeigten weiterhin, dal A/A einer Anderung im cloud forcing ACF proportional ist:

MM, = 1+ACF(AF,—~AF)" (7.3)

7.2 Ergebnisse

Globale Mittelwerte der Sensitivititsparameter und ihre Standardabweichungen, basierend auf
Monatsmittelwerten, sind fiir CTL und PCI in Tabelle 7.1 zusammengefaflt. Zusétzlich sind
die Anderungen des cloud forcings und seiner Komponenten, des Bedeckungsgrades und des
Fliissig- und Eiswasserweges jeweils zwischen dem SST+2K und SST-2K Experiment tabel-
liert. In CTL und PCI nimmt der Fliissigwasserweg im wirmeren Klima zu, wobei die
Zunahme in PCI nur 60% der von CTL betrdgt. Der Bedeckungsgrad nimmt in CTL um 0.5

Prozentpunkte zu, wéhrend er in PCI um fast zwei Prozentpunkte abnimmt. Allerdings ist die
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Standardabweichung der Anderung des Bedeckungsgrades recht hoch. Ein groBer, signifikan-
ter Unterschied tritt in der Anderung des Eiswasserweges auf, der in CTL um 2.7 gm'2 zu- und
in PClum 2.2 gm‘2 abnimmt. Um diesen Unterschied zu verstehen, wurden zwei weitere Sen-
sitivitdtsexperimente durchgefiihrt, in denen die Parameterisierungen der Niederschlagsbil-
dungsraten tiber die Eisphase von PCI und CTL gegeneinander ausgetauscht wurden. Obwohl
beide Niederschlagsbildungsprozesse unterschiedliche physikalische Sachverhalte darstellen,
sind sie in ihrer Wirkung gleich. In CTL wird angenommen, daf} die Niederschlagsbildung der
Eisteilchen durch ihren Sedimentationsflu gegeben ist (Gl. (2.12)). In PCI wird analog zur
warmen Phase angenommen, daB Eisteilchen nicht sedimentieren, sondern zu Schneekristallen
aggregieren (Gl. (3.16)), die anschlieBend tiber Akkreszenz weitere Eisteilchen binden kénnen
und dann sedimentieren. In dem ersten Experiment (PSED), in dem die Aggregations- und
Akkreszenzrate aus PCI durch den Sedimentationsfluf3 aus CTL ersetzt wurde, nimmt, wie in
CTL, der Eiswasserweg im wirmeren Klima zu. Im gegenteiligen Experiment (CAGG), in
dem die Aggregations- und Akkreszenzrate aus PCI den Sedimentationsflul in CTL ersetzt,

nimmt, wie in PCI, der Eiswasserweg im wirmeren Klima ab.

CTL PCI PSED CAGG
ALWP [g m?] 9.2+1.3 5.5+1.0 8.741.0 7.241.9
AIWP [g m™?] 2.740.3 -2.240.3 5.120.5 -1.240.2
ACC [%] 0.540.7 -1.940.7 -0.740.6 -3.5+0.6
ASCF [Wm™] -2.6+0.7 0.620.6 -1.140.4 0.8+1.1
ALCF [Wm™2] 4.0£0.3 0.1£0.5 1.940.6 -0.6+0.4
ACF [Wm?] 1.4+0.7 0.740.4 0.840.5 0.2%1.1
A [Km?W] 0.67+0.1 0.56 0.6020.1 0.51+0.1
Ags [KM2W-1] 0.54 0.51 0.53 0.49

Mg 1.2440.1 1.100.1 1.1340.1 1.0440.2

Tabelle 7.1: Differenzen des Fliissigwasserweges (ALWP), des Eiswasserweges (AIWP), des Bedeckungsgrades
(ACC), von SCF, LCF und CF zwischen den SST+2K und SST-2K Experimenten und globale Sensi-
tivitdtsparameter A nach Gl. (7.1) und die fiir wolkenfreie Bedingungen A nach Gl. (7.2) fiir CTL,
PCI, PSED und CAGG (siehe Text). /A und ACF sind MaBzahlen fiir die Wolken-Klima-Riick-
kopplung. Standardabweichungen unterhalb von 0.1 sind nicht tabelliert.
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Abbildung 7.1: Niederschlagsbildungsprozesse des Wolkeneises als Funktion des Wolkeneis-Mischungsver-
hiltnisses. Die durchgezogene Kurve stellt die Aggregationsrate*At aus PCI nach GI. (3.16)
und die gestrichelte den Verlust des Wolkeneises durch die Sedimentationsrate*At aus CTL
nach GI. (2.12) dar.

CTL PCI PSED CAGG
Tyiq [h] 1.6/ 1.4 1.7/1.5 1.9/1.6 1.5/1.4
Tice [N] 0.6/0.8 0.7/ 0.6 1.0/ 1.2 0.4/0.4
Qjiq [ m™?h™"] 40/ 52 39/ 49 39/52 42/ 50
Qice [g m™h!] 28/25 39/39 44/ 41 28/ 26
LWP [g m™?] 64.2/73.4 66.0/71.5 74.5/83.2 62.4/69.6
IWP [g m™] 17.2/19.9 26.4/24.2 43.8/48.9 12.2/11.0

Tabelle 7.2: Lebensdauer von Wasserwolken (7;5) und Eiswolken (7;,) (Quotient aus Fliissigwasserweg bzw.
Eiswasserweg und vertikal integrierten Quellen/Senken), jeweils im Dezimalsystem, vertikal inte-
grierte Quellen bzw. Senken des Wolkenfliissigwassers (Qliq), des Wolkeneises (Q;.), und der Fliis-
sig- (LWP) und Eiswasserweg (IWP), jeweils fiir das SST-2K und das SST+2K Experiment.

Um die Frage zu beantworten, warum die Niederschlagsbildung tiber die Eisphase die Ab-
bzw. Zunahme des Eiswasserweges im wirmeren Klima bestimmt, sind die Parameterisierun-
gen der Aggregationsrate aus PCI und des Sedimentationsflusses aus CTL, jeweils multipli-
ziert mit dem Modellzeitschritt (At = 30 min), als Funktion des Wolkeneis-
Mischungsverhéltnisses in Abb. 7.1 dargestellt. Die in PCI verwendete Parameterisierung der
Aggregationsrate nimmt stirker als die in CTL verwendete Sedimentationsrate mit zunehmen-
dem Wolkeneis-Mischungsverhiltnis zu (Abb. 7.1). Beietwa 0.1 g kg'1 erreicht die Aggregati-
onsrate, mit dem Zeitschritt multipliziert, die GroBe des Wolkeneis-Mischungsverhiltnisses
selbst, so dal das gesamte Wolkeneis innerhalb eines Zeitschrittes in Schnee umgewandelt

wird. Da die mittlere Lebensdauer der Eiswolken in PCI 40 Minuten betragt, findet hiufig die
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Aggregation des gesamten Wolkeneises innerhalb eines Zeitschrittes statt (Tabelle 7.2 und
Abb. 5.5). Hinzu kommt, daB selbst wenn nicht alle Eisteilchen zu Schneekristallen aggregie-
ren, die Akkreszenz von Schneekristallen mit Eisteilchen eine weitere Senke fiir Eisteilchen
darstellt. Im wirmeren Klima findet die Umwandlung des gesamten Wolkeneises zu Schnee
hiufiger innerhalb eines Zeitschrittes statt, so daB8 die Lebensdauer der Eiswolken etwas redu-
ziert ist. Bei dhnlicher Quellstirke nimmt somit der Eiswasserweg im wirmeren Klima in PCI
ab. In CTL und PSED hingegen ist die Lebensdauer von Eiswolken im wéirmeren Klima trotz
geringfiigig niedrigerer Quellstirke erhoht (Tabelle 7.2). In allen Experimenten steigt der Fliis-
sigwasserweg trotz geringerer Lebensdauer der Wasserwolken im wirmeren Klima (Tabellen
7.1 und 7.2).

Bevor die Zonal-Vertikalschnitte der Differenz des Wolkeneises zwischen dem SST+2K und
dem SST-2K Experiment dargestellt werden, ist in Abb. 7.2 das Wolkeneis fiir die vier Experi-
mente CTL, PCI, CAGG und PSED dargestellt. Wie in Abschnitt 4.3.2 diskutiert, liegt der
Unterschied zwischen der Simulation des Wolkeneises in PCI und CTL darin, dafl in PCI das
Wolkeneis in groBeren Hohen auftritt als in CTL. In PCI wird wesentlich mehr Wolkeneis in
den Extratropen simuliert als in CTL, so dal das Wolkeneis-Mischungsverhéltnis in den Extra-
tropen mindestens so hoch ist wie in den Tropen. In den Tropen wird in PCI und CTL &hnlich
viel Wolkeneis simuliert, nur tritt das Wolkeneis in PCI in héheren Schichten auf.

In CAGG ist der global gemittelte Eiswasserweg im SST-2K Experiment 30% kleiner als in
CTL, weil aus Konsistenzgriinden mit den optischen Eigenschaften der Eiswolken in CTL, die
Parameterisierung des effektiven Eisteilchenradius (r;,) aus CTL zur Bestimmung des mittle-
ren Volumenradius, der in die Parameterisierung der Aggregationsrate eingeht, verwendet
wurde. Diese Parameterisierung fithrt im Unterschied zur Parameterisierung von r;. in PCI zu
einem geringeren Fiswasserweg, wie anhand des Vergleichs der Experimente PRIE und PCI,
diskutiert in Abschnitt 6.4 und aufgelistet in Tabelle 6.1, gezeigt wurde. Die Verteilung des
Wolkeneises in CAGG ist der von CTL im groBen und ganzen #hnlicher als der von PCI
(Abb. 7.2). Im Gegensatz zu CTL ist das Maximum des Wolkeneises nicht in den Tropen, son-
dern bei 60°S, da das tropische Wolkeneis in CAGG stark reduziert ist gegeniiber CTL.
Zusitzlich ist das Wolkeneis in der mittleren Troposphére bei 60°S hoher als in CTL; beides
Muster in denen CAGG PCI dhnlicher ist. In PSED tritt das spiegelbildliche Phéinomen auf.
Der global gemittelte Eiswasserweg ist 65% hoher als in PCI. Die Verteilung des Wolkeneises
ist der von PCI dhnlich, insofern daf viel Wolkeneis in den Extratropen simuliert wird. In bes-

serer Ubereinstimmung mit CTL ist das Maximum des Wolkeneises in den Tropen und die
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Abbildung 7.2: Zonal-Vertikalschnitte (Druck in hPa) des Wolkeneises fiir das SST-2K Experiment fiir CTL
(a), PCI (b), CAGG (c), PSED (d). Isolinienabstand: 2, 4, 8, 16, 32 mg kg'\.
Reduzierung des Wolkeneises in hohen Breiten der Siidhemisphére.
Die Differenzen des Wolkeneises aller Simulationen als Zonal-Vertikalschnitte zwischen den
jeweiligen SST+2K und SST-2K Experimenten sind in Abb. 7.3 dargestellt. Alle Simulationen
haben gemeinsam, daB das Wolkeneis in unteren Schichten ab- und in hoéheren zunimmt,
wobei der groBte Anstieg in der oberen tropischen Troposphére lokalisiert ist. PSED und PCI
ahneln sich hinsichtlich der Abnahme des Wolkeneises fast im gesamten Mischphasenbereich,
wohingegen in CTL und CAGG das Wolkeneis im Mischphasenbereich bei Temperaturen
unterhalb von 258 K zu- und oberhalb davon abnimmt. Der wesentliche Unterschied zwischen
den Anderungen im Wolkeneis von PCI und PSED liegt darin, daB in PSED Wolkeneis im
wirmeren Klima schon unterhalb von 243 K zunimmt, wo das Wolkeneis-Mischungsverhilt-
nis im SST-2K Experiment hoch ist. In PCI hingegen findet die Zunahme erst unterhalb von
238 K bei kleineren Wolkeneis-Mischungsverhéltnissen im SST-2K Experiment statt, weil dort
die Niederschlagsbildung so langsam ablduft, da nicht alles Wolkeneis innerhalb eines Zeit-
schrittes in Schnee umgewandelt wird.
Die #hnliche vertikale Umverteilung des Wolkeneises in CTL und CAGG bzw. in PCI und

PSED ist auf die diagnostische bzw. prognostische Trennung von Wolkenfliissigwasser und
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Abbildung 7.3: Zonal-Vertikalschnitte (Druck in hPa) der Differenzen des Wolkeneises zwischen dem
SST+2K und dem SST-2K Experiment fiir CTL (a), PCI (b), CAGG (c) und PSED (d). Isoli-
nienabstand: £1, £2, +4, £8, £16 mg kg'l. Zusitzlich sind die 238.2 K und 273.2 K Isolinien
des SST+2K-Experiments eingezeichnet.

Wolkeneis in CTL und CAGG bzw. PCI und PSED zurtickzufiihren. Wiirde beispielsweise in
CTL das gesamte Wolkeneis bei 258 K, wo der Eiswasseranteil 50% betrigt, innerhalb eines
Zeitschrittes ausfallen und das Wolkenfliissigwasser keinen Niederschlag bilden, dann wiirde
die diagnostische Trennung anschliefend wieder 50% Wolkeneis (mit halb so grofem
Mischungsverhiltnis) ergeben. Daraus folgt, da im Mischphasenbereich in CTL nie das
gesamte Wolkeneis oder Wolkenfliissigwasser ausfallen kann.

Fiir den globalen Mittelwert der Anderung des Eiswasserweges ist jedoch die Gemeinsamkeit
in der Parameterisierung der Niederschlagsbildungsrate (CTL und PSED gegeniiber PCI und
CAGG) wichtiger. Sie driickt sich in den SST-2K Experimenten durch eine unterschiedliche
Gewichtung des Wolkeneises in den Tropen und Extratropen aus. In den Differenzen zwischen
den SST+2K und SST-2K Experimenten dominiert in CTL und PSED die starke Zunahme des
Wolkeneises bei hohen Wolkeneis-Mischungsverhiltnissen im SST-2K Experiment. Sie fehlt
in PCI und CAGG, da dort im statistischen Mittel das gesamte Wolkeneis wihrend eines Zeit-
schrittes in Schnee umgewandelt wird.

Die Differenzen im Wolkenfliissigwasser zwischen den SST+2K und SST-2K Experimenten
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Abbildung 7.4: Zonal-Vertikalschnitte (Druck in hPa) der Differenzen des Wolkenfliissigwassers zwischen
dem SST+2K und dem SST-2K Experiment fiir CTL (a) und PCI (b). Isolinienabstand: +2, +4,
+8 mg kg'l. Zusitzlich sind die 238.2 K und 273.2 K Isolinien des SST+2K-Experiments ein-
gezeichnet.
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Abbildung 7.5: Zonal-Vertikalschnitte (Druck in hPa) der Differenzen des Bedeckungsgrades zwischen dem
SST+2K und dem SST-2K Experiment fiir CTL (a) und PCI (b). Isolinienabstand: +2, +4, +8,
16 %. Zusitzlich sind die 238.2 K und 273.2 K Isolinien des SST+2K-Experiments einge-
zeichnet.

sind in allen Simulationen recht dhnlich und deshalb nur fiir CTL und PCI in Abb. 7.4 darge-
stellt. Das Wolkenfliissigwasser nimmt in beiden Simulationen im gesamten Mischphasenbe-
reich zu, wobei der Anstieg in den Tropen und in der Winterhemisphére in CTL hoher und in
der Sommerhemisphére niedriger ist als in PCI. In warmen Wolken halten sich die Zu- und
Abnahme im Wolkenfliissigwasser in etwa die Waage.

Die Abnahme des Bedeckungsgrades mittelhoher Wolken ist in PCI etwas stirker und die
Zunahme hoher Wolken etwas geringer ausgeprégt als in CTL (Abb. 7.5). Wie schon in der
Anderung des Wolkeneises sichtbar war, nimmt der Bedeckungsgrad hoher Wolken in CTL
fast Giberall zu, wihrend seine Zunahme in PCI zwei getrennte Maxima iiber dem Aquator und
nérdlich von 40°N aufweist. Die Umverteilung der Bewolkung in hohere Schichten erklirt die

Verlagerung von Wolkenfliissigwasser und Wolkeneis in hohere Niveaus. In beiden Simulatio-
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nen fiihrt die Abnahme von Wolkeneis und die Zunahme von Wolkenfliissigwasser im Misch-
phasenbereich zu einer lingeren Lebensdauer der Wolken, da Wasserwolken in beiden
Simulationen rund zweieinhalb mal so lange in der Atmosphire verweilen wie Eiswolken
(Tabelle 7.2).

Die Anderungen in SCF und LCF sind in PCI wesentlich geringer als in CTL (Tabelle 7.1). In
CTL fiihrt die Zunahme des Wolkeneises und des Bedeckungsgrades zu einer Erhéhung des
Emissionsvermogens von Eiswolken, die keine Schwarzstrahler sind. Auflerdem wird die
Strahlungstemperatur der Eiswolken durch ihre Verlagerung in héhere Schichten erniedrigt, so
daB die Fahigkeit des Systems Erde-Atmosphére, bei Anwesenheit von Wolken langwellige
Strahlung in den Weltraum zu emittieren, abgenommen hat (vgl. Cess et al., 1990). Deshalb ist
LCF im wirmeren Klima um 4 Wm'? erhéht. Der Strahlungseffekt der Zunahme des Wolken-
wasserweges (Summe aus Fliissig- und Eiswasserweg) im wérmeren Klima tiberwiegt den der
Abnahme des Bedeckungsgrades tiefer und mittelhoher Wolken, so daB3 die optische Dicke, die
Wolkenalbedo und SCF im wéarmeren Klima gréBer geworden sind. Die Zunahme von LCF ist
hoher als die von SCF, so daB in CTL Wolken die globale Klimasensitivitit um 24% erhhen.
Die Wolken-Klima-Riickkopplung ist also in CTL positiv.

In PCI kompensieren sich die Wirkungen der Abnahme des Eiswasserweges und die der nied-
rigeren Strahlungstemperatur der Eiswolken durch ihre Verlagerung in hohere Schichten, so
daB LCF im wirmeren Klima nahezu unverindert bleibt. SCF hat betragsméBig um 0.6 Wm™?
im wirmeren Klima abgenommen, da der Effekt der Reduzierung des Bedeckungsgrades tiefer
Wolken den der Zunahme der optischen Dicke durch Erhéhung des Wolkenwasserweges tiber-
wiegt. In PCI erhohen die Wolken die globale Klimasensitivitdt um nur 10%, was signifikant
geringer ist als in CTL. Der Sensitivititsparameter A der wolkenfreien Referenzatmosphére
ist in beiden Simulationen dhnlich.

In PSED fiihrt die Wirkung der Zunahme des Eiswasserweges und die Verlagerung von Eis-
wolken in hohere Schichten, wie in CTL, zur Zunahme von LCF im wirmeren Klima (Tabelle
7.1). Diese Zunahme ist jedoch trotz doppelt so hohen Anstiegs im Eiswasserweg in PSED
verglichen mit CTL nur halb so gro. Ursache hierfiir ist einerseits, daf3 der Bedeckungsgrad in
PSED leicht abgenommen hat, wéhrend er in CTL geringfiigig zugenommen hat. Andererseits
ist die geographische Verteilung des Fliissigwasserweges in PCI und PSED verschieden von
der in CTL. So kann der Effekt der niedrigeren Strahlungstemperatur der Eiswolken durch
Verlagerung in hohere Schichten durch tieferliegende Wasserwolken abgeschwicht werden.

Die geringere Zunahme von SCF in PSED verglichen mit CTL ist bei stidrkerer Zunahme des
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Wolkenwasserweges auf die Reduzierung im Bedeckungsgrad in PSED und Unterschiede in
der geographischen Verteilung des Wolkenwasserweges zurtickzufiihren. Die Klimasensitivitit
in CAGG und die Anderungen von SCF und LCF sind denen von PCI sehr dhnlich (Tabelle
7.1). Die Abnahme des Bedeckungsgrades ist in diesem Experiment héher und die des Eiswas-
serweges geringer als in PCI, so da LCF im wirmeren Klima abnimmt. ASCF ist etwa gleich
groB wie in PCI, was aus der hoheren Abnahme des Bedeckungsgrades und der hoheren
Zunahme des Wolkenwasserweges als in PCI folgt. So betrigt die Verstirkung der globalen
Klimasensitivitit durch Wolken in CAGG nur 4%.

CAUT PNLK PRIE PRIS PRIO PCCX
ALWP | 84423 | 10.1+1.6 | 27406 | 5.5+1.5 | 55+1.4 | 3.3%l7
ATWP | 3.0£05 | 21404 | -1.4402 | -1.6x02 | -1.8402 | -2.130.4
ACC | 07205 | 14406 | -1.6+0.6 | -1.840.6 | -1.7+0.7 | -2.310.7
ASCF | 2.8+1.1 | -0.1+05 | 1.0£0.7 | 0.6£0.5 | 0.5%0.8 | 2.140.6
ALCF | 42406 | 03104 | -0.140.5 | -0.1#0.5 | -02#0.5 | -0.2%0.5
ACF 1.4+0.8 | 02+05 | 09405 | 05407 | 03405 | 19407
A 0.67+0.1 0.54 0.57+0.1 0.54 0.53 0.64+0.1
Ao 0.54 0.53 0.51 0.50 0.51 0.49
Mhes | 123201 | 1.03x0.1 | L1240.1 | 1.07#0.1 | 1.05:0.1 | 13202

Tabelle 7.3: wie Tabelle 7.1, nur fiir die in Tabelle 6.1 aufgelisteten Sensitivititsexperimente.

In dem Sensitivititsexperiment mit konstanten Werten von N; iiber Land und den Ozeanen
(PNLK) ist die Zunahme im Fliissigwasserweg fast doppelt so hoch wie in PCI und sogar 10%
hoher als in CTL (Tabellen 7.3 und 7.1). Die Abnahme im Bedeckungsgrad ist etwas geringer
als in PCL In diesem Experiment kompensiert die Abnahme des Bedeckungsgrades tiefer und
mittelhoher Wolken in ihrer Strahlungswirkung genau die Zunahme des Wolkenwasserweges,
so daB ASCF fast Null ist und zwischen den Anderungen in CTL und PCI liegt. Da in der Eis-
phase keine signifikanten Verinderungen stattfinden, kompensieren sich die Verdnderungen
von SCF und LCF, und Wolken verstéirken die globale Klimasensitivitit nur um 3%. Die unter-
schiedliche Parameterisierung der Warmphasen-Physik (Experimente CTL und CAUT) hat
keine nennenswerte Auswirkungen auf die globale Klimasensitivitit (Tabellen 7.3 und 7.1).

In den Sensitivitdtsexperimenten mit verschiedenen effektiven Eisteilchenradien (PRIE, PRIO
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und PRIS) verstirken Wolken die globale Klimasensitivitit um 5% bis 12%. Je kleiner der Eis-
waséerweg im Kontrollklima ist, desto geringfiigiger ist auch die Abnahme des Eiswasserwe-
ges im wirmeren Klima (Tabellen 7.3 und 6.1), wobei ALCF in allen Experimenten fast Null
ist. In PRIE ist der Flissigwasserweg im Kontrollklima wesentlich geringer als in PCI, und
seine Zunahme im wérmeren Klima fillt ebenfalls gering aus. Bei dhnlicher Reduzierung des
Bedeckungsgrades nimmt somit SCF im wirmeren Klima in PRIE betragsméBig stérker ab als
in PCL Insgesamt gesehen sind die Klimasensitivitit und die Anderungen der Komponenten
des cloud forcings in diesen drei Sensitivitdtsexperimenten denen von PCI sehr dhnlich. Somit
ist die Abnahme des Eiswasserweges nicht zufillig, sondern ein stabiles, sich wiederholendes
Muster, wenn die Parameterisierung der Aggregationsrate nach Gl. (3.16) gewahlt wird. D. h.
selbst die kleineren effektiven Eisteilchenradien in PRIE verlingern weder die Lebensdauer
der Eiswolken signifikant, noch verhindern sie, daB3 innerhalb eines Zeitschrittes das gesamte
Wolkeneis in Schnee konvertiert werden kann, so da3 auch hier der Eiswasserweg im wirme-
ren Klima abnimmt. Einzig die Hohe der Abnahme des Eiswasserweges ist dabei an den Eis-
wasserweg im Kontrollklima gekoppelt. Im Gegensatz dazu nimmt der Fliissigwasserweg in
PNLK, der im Kontrollklima nur 10% hoher liegt als in PCI, um 80% stérker zu als in PCIL.
Ursache hierfiir ist, da die geographische Verteilung des Fliissigwasserweges in PCI und
PNLK verschieden ist, wéhrend die des Eiswasserweges in PRIE, PRIO, PRIS und PCI gleich
bleibt.

Wird das globale Erwirmungs-Experiment mit der neuen Parameterisierung des Bedeckungs-
grades (PCCX) durchgefiihrt, so ist die Verstdrkung der globalen Klimasensitivitit durch Wol-
ken mit 30% am groBten (Tabelle 7.3). Der Eiswasserweg nimmt dhnlich stark wie in PCI ab,
wobei seine Abnahme den Effekt der kilteren Strahlungstemperatur in héheren Schichten
leicht iiberwiegt, so daB LCF im wirmeren Klima geringfiigig abnimmt. Die ErhShung des
Flissigwasserweges betrigt in PCCX nur 60% der von PCI und der Bedeckungsgrad nimmt
um 20% stérker ab. Somit ist die Reduzierung von SCF im wérmeren Klima in PCCX um 1.5

Wm™ héher als in PCL.

7.3 Diskussion

Die entgegengesetzte Anderung des Eiswasserweges in CTL und PCI zwischen dem SST+2K
und SST-2K Experiment 148t sich wie folgt begriinden: In PCI hat bei kaum veridnderter Quell-
stirke die Lebensdauer der Eiswolken im wirmeren Klima etwas abgenommen, da hiufiger

das gesamte Wolkeneis innerhalb eines Zeitschrittes in Schnee umgewandelt wird. Somit hat
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das Wolkeneis iiber einen groBeren Hohenbereich ab- als zugenommen. Die schnelle
Umwandlung von Wolkeneis in Schnee bei grolen Wolkeneis-Mischungsverhiltnissen fiihrt
dazu, dafl Wolkeneis nur dort linger verweilt, wo das Wolkeneis-Mischungsverhéltnis klein
ist. Das ist vorzugsweise der Fall in hoherliegenden, kélteren Schichten der Atmosphére, wo
sich aufgrund des niedrigeren Wasserdampf-Angebots weniger Kondensat bildet. In CTL hin-
gegen hat das Wolkeneis iiber einen grofleren Hohenbereich zu- als abgenommen. Die
Zunahme findet schon im Mischphasenbereich, also bei wirmeren Temperaturen als in PCI
statt, was auf die diagnostische Trennung von Wolkenfllissigwasser und Wolkeneis zuriickzu-
fiihren ist. Zusétzlich nimmt die Lebensdauer der Eiswolken im wéirmeren Klima in CTL zu,
da die Niederschlagsbildungsrate mit zunehmendem Wolkeneis nicht so rapide steigt wie in
PCI. Folglich hat der Eiswasserweg im warmeren Klima zugenommen. Eine Abnahme im Eis-
wasserweg im wiarmeren Klima kann in CTL dadurch erreicht werden, daf} die Niederschlags-
bildungsrate iiber die Eisphase aus PCI die aus CTL ersetzt. Die Zunahme des
Fliissigwasserweges in PCI betrdgt nur 60% derjenigen aus CTL und der Bedeckungsgrad
nimmt um 2 Prozentpunkte zu, wéihrend er in CTL um einen halben Prozentpunkt abnimmt.
Als Folge dieser Prozesse sind die Anderungen in den Komponenten des cloud forcings in PCI
wesentlich geringer als in CTL und die Wolken-Klima-Riickkopplung ist in PCI gegeniiber der
in CTL reduziert.

Sensitivitdtsexperimente mit verschiedenen Parameterisierungen des effektiven Eisteilchenra-
dius (r;) in PCI haben gezeigt, dafl die Abnahme des Eiswasserweges ein stabiles Muster ist.
Es ist kein Vorzeichenwechsel in der Wolken-Klima-Riickkopplung oder eine signifikante
Anderung beziiglich der GroBe der Eisteilchen, wie Stephens et al. (1990) ableiteten, erkenn-
bar. So ist die Klimasensitivitit in PCI und PRIE, wo r; in beiden Féllen nur vom Eiswasserge-
halt abhéngt und r;, in PRIE durchschnittlich nur halb so grof ist wie in PCI, nicht signifikant

unterschiedlich.
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8. Zusammenfassung und Ausblick

8.1 Zusammenfassung

In der vorliegenden Arbeit ist ein neues Wolkenmikrophysik-Schema (PCI) fiir stratiforme
Wolken entwickelt worden, um die Komponenten des hydrologischen Kreislaufs im globalen
atmosphérischen Zirkulationsmodell ECHAM realistischer darzustellen. Die wesentlichen

Merkmale dieses neuen Schemas sind:

e Separate prognostische Gleichungen fiir Wolkenfliissigwasser und Wolkeneis

e Einfiilhrung einer Parameterisierung der Autokonversionsrate von Wolkentrépfchen, die
zusitzlich zur Abhingigkeit vom Fliissigwassergehalt die Anzahldichte der Wolkentropt-
chen (N) berticksichtigt, wodurch sich die Moglichkeit erdffnet das neue Wolkenmikrophy-
sik-Schema an ein Aerosol-Schema zu koppeln

e Empirische Beziehung zwischen N; und der Masse der Sulfat-Aerosole, die ihrerseits aus
einer Simulation des Schwefelkreislaufs gewonnen wurde

e Einfiihrung einer Parameterisierung der Aggregationsrate, die zusitzlich zum Eiswasserge-
halt die GroBe der Eisteilchen beinhaltet

e Empirische Beziehung zwischen dem Eisteilchenradius und dem Eiswassergehalt

e Option einer neuen Parameterisierung des Bedeckungsgrades, die nicht ausschlieflich von

der relativen Feuchte, sondern auch vom Wolkenwassergehalt abhéngt

Die Verianderungen des Modellklimas der Simulation mit PCI gegeniiber der mit dem Stan-
dardschema in ECHAM4 (CTL) sind durch Anderungen in der Warmphasenphysik, insbeson-
dere durch die Kopplung von N; an die Masse der Sulfat-Aerosole und durch Anderungen in
der Misch- und Eisphasenphysik bestimmt. Welches der dominierende EinfluBfaktor ist, kann
durch die Nichtlinearititen zwischen verschiedenen Prozessen nicht mit Bestimmtheit gesagt
werden. So war beispielsweise die Einfiihrung einer hoheren Verdunstungs- und Sublimations-
rate von stratiformem Niederschlag notwendig, um ein realistisches cloud forcing zu simulie-
ren. Das wiederum beeinfluit die Wolkenbildung in der unteren Troposphére. Die Einfithrung
einer geographischen Verteilung von N; bestimmt maf3geblich die Verteilung des Fliissigwas-
serweges. Das neue Misch- und Eisphasen-Schema verdndert die Verteilung von Eiswolken
gegeniiber CTL und begrenzt durch Mischphasenprozesse zusitzlich die Lebensdauer von
Wasserwolken.

Der Vergleich von mehrjihrigen Modellintegrationen von PCI mit CTL und mit Beobach-
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tungsdaten liefert folgende Ergebnisse:

* Die globalen Mittelwerte der Beobachtungsdaten werden von PCI und CTL meistens im
Rahmen der Mefungenauigkeit reproduziert.

® Der hydrologische Kreislauf in PCI ist verlangsamt, da die Verdunstung von stratiformem
Regen bzw. die Sublimation von Schnee gréBer ist als in CTL. Die Abnahme des stratifor-
men Niederschlags wird durch Zunahme des konvektiven Niederschlags zum Teil kompen-
siert.

¢ Die hheren Verdunstungs- und Sublimationsraten von stratiformem Niederschlag in PCI
erhdhen die relative Feuchte in der unteren tropischen Troposphire, was sich besser mit
Beobachtungsdaten der CEPEX-MeBkampagne deckt.

e Die Einfiihrung einer geographischen Variation von N; in PCI fiihrt dazu, daB maritime Wol-
ken in der Regel geringere Werte von N; aufweisen und somit eher Niederschlag bilden. Ins-
besondere in den Tropen resultiert daraus in PCI eine Reduzierung der Uberschitzung des
Fliissigwasserweges, die in CTL deutlich ist.

® Der Eiswasserweg in PCI ist 40% hoher als in CTL, was auf effektivere Gefrierprozesse mit
anschlieBendem Depositionswachstum von Wasserdampf auf Eisteilchen zurlickzufiihren
ist. Der Eiswassergehalt ist vor allem in der mittleren und oberen Troposphére der Extratro-
pen erhoht und in den Tropen im Vergleich zu CTL reduziert. So ist auch der Bedeckungs-
grad hoher Wolken in den Tropen verringert, was sich besser mit den ISCCP-Daten deckt.

¢ Die hohen Werte des Wolkenfliissigwassers und Wolkeneises an der Erdoberfliche in CTL
sind in PCI deutlich verringert.

* Als Folge des geringeren tropischen Bedeckungsgrades sowie Fliissig- und Eiswasserweges
sind, in besserer ﬁbereinstimmung mit den ERBE-Daten, SCF und LCF in PCI gegeniiber
CTL in den Tropen reduziert.

® Der Bedeckungsgrad und LCF sind in PCI iiber hohen Breiten der Winterhemisphére erhoht,
weil kleine Eisteilchen sehr langlebig sind. Das steht nicht in Einklang mit Daten von
ISCCP und ERBE, obwohl die Langlebigkeit kleiner Eisteilchen als solche beobachtet wird.

¢ Die Unterschitzung des Fliissigwasserweges und von SCF iiber dem siidlichen Ozean in PCI
kann reduziert werden, wenn im Mischphasenbereich die kurzlebigen Eiswolken durch
langlebigere Wasserwolken ersetzt werden.

¢ Der Zonalwind ist in PCI etwas starker als in CTL und den EZMW-Analysen. Die gleichen

Windstirken wie in CTL kénnen mit PCI simuliert werden, wenn LCF global um 2 Wm?
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auf den gleichen Wert wie in CTL reduziert wird, da LCF und die grofirdumige Dynamik
stark aneinander gekoppelt sind.

Im statistischen Vergleich ist der Wolkenwassergehalt in PCI bei niedrigeren Temperaturen
den Beobachtungsdaten dhnlicher als in CTL, wihrend er zwischen ca. 255 K und 272 K
niedriger als beobachtet und als in CTL ist. Das ist auf die effektiven Mischphasenprozesse
in PCI und die schnelle Aggregation von Eisteilchen im Fall hoher Eiswassergehalte zurtick-
zufiihren.

Durch die Parameterisierung des Bedeckungsgrades, die neben der relativen Feuchte auch
den Wolkenwassergehalt berticksichtigt (Experiment PCCX), ist der Bedeckungsgrad in
hohen Breiten in Einklang mit Beobachtungsdaten gegeniiber PCI verringert. Nachteilig ist,
daB die ostpazifische und atlantische innertropische Konvergenzzone weniger stark ausge-
préigt sind als beobachtet.

Ebenfalls wird mit PCCX die beobachtete Amplitude der SCF- und LCF-Anomalien wéh-
rend El Nifio- und La Nifia-Ereignissen realistisch simuliert, wobei beide Amplituden, wie
beobachtet, gleich hoch sind. In PCI und CTL hingegen tiberwiegt die SCF-Anomalie die
LCF-Anomalie.

Idealisierte Klimadnderungsexperimente mit einer globalen, einheitlichen ErhShung der
SST um 4 K in permanenten Juli-Experimenten zeigen, dafl in PCI der Eiswasserweg im
wirmeren Klima abnimmt, wihrend er in CTL zunimmt. Ursache hierfiir ist die Parameteri-
sierung der Aggregationsrate in PCI, die bei steigendem Eiswassergehalt stirker zunimmt
als die Niederschlagsbildungsrate in CTL und den Eiswassergehalt nach oben begrenzt. So
findet in PCI im wirmeren Klima bei gleicher Quellstirke des Wolkeneises die Umwand-
lung des gesamten Wolkeneises in Schnee hiufiger innerhalb eines Modellzeitschrittes statt
und reduziert damit geringfligig die Lebensdauer der Eiswolken. Der Anstieg des Wolken-
wasserweges in PCI betrdgt nur 60% dessen in CTL. Der Bedeckungsgrad nimmt in PCI um
zwei Prozentpunkte ab, wiahrend er in CTL um einen halben Prozentpunkt steigt. Als Folge
dieser Anderungen sind ASCF und ALCF in PCI signifikant geringer als in CTL. Dabei kehrt
sich sogar das Vorzeichen von ASCF in PCI um. Hier tiberwiegt der Effekt der Abnahme des
Bedeckungsgrades tiefer und mittelhoher Wolken im wirmeren Klima den der Zunahme des
Wolkenwasserweges, so dall SCF im wérmeren Klima geringfiigig abnimmt. Insgesamt ver-
stirken Wolken die globale Klimasensitivitit um nur 10% in PCI verglichen mit 24% in

CTL.
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® Die mit PCI durchgefiihrten Sensitivititsexperimente haben hinsichtlich der idealisierten
Klima#dnderungsexperimente ergeben, daf die Abnahme des Eiswasserweges ein stabiles
Muster ist, solange nicht die Aggregations- und Akkreszenzrate als Niederschlagsbildungs-
prozesse iiber die Eisphase gegen den Sedimentationsflufl in CTL ausgetauscht werden. Die
Verstirkung der globalen Klimasensitivitidt durch Wolken jedoch variiert in den Sensitivi-

titsexperimenten zwischen 3% und 30%.

8.2 Offene Fragen

® Die Parameterisierung der Aggregationsrate, die bei Zeitschritten von Mesoskala-Modellen
gute Ergebnisse liefert, fiihrt im Klimamodell aufgrund des um 2-3 GréBenordnungen hohe-
ren Zeitschrittes, dazu, daB bei hohen Eiswassergehalten das Wolkeneis innerhalb eines
Zeitschrittes in Schnee umgewandelt wird, der sofort ausfillt. Deshalb sind auch die 95%
Perzentile im Wolkenwassergehalt in der T106 Integration, mit einem um einen Faktor drei
kleineren Zeitschritt, hther als in PCI in T30 Auflésung. Insofern sollte auch in der Wolken-
physik tiber eine andere Zeitintegration nachgedacht werden. Vorstellbar ist beispielsweise
ein kiirzerer Zeitschritt innerhalb der Wolkenroutine.

e Sensitivititsexperimente mit verschiedenen Annahmen von Nj haben gezeigt, daB die geo-
graphische Verteilung des Fliissigwasserweges in PCI stark von Nj abhéngt. So wird der mit
PCI simulierte Flissigwasserweg dem von CTL wesentlich dhnlicher, wenn die geographi-
sche Variation von N; auf den Land-Meer-Kontrast reduziert wird. Die Kopplung von Nj an
die Masse der Sulfat-Aerosole ist ein erster Schritt zur Berticksichtigung des Einflusses von
Aerosolen auf die Niederschlagsbildung warmer Wolken. Da insbesondere neuere Messun-
gen gezeigt haben, daB selbst dann, wenn Sulfate den GroBteil der Masse aller Aerosole aus-
machen, diese nicht den GroBteil der Kondensationskerne darstellen, ist die Kopplung von
Nj an ein Aerosol-Schema unerldBlich. Dieses Schema sollte entweder verschiedene Aero-
sol-GroBenklassen beinhalten oder die chemische Zusammensetzung der Aerosole bertick-
sichtigen bzw. beides einbeziehen. Werden verschiedene Aerosol-GréBenklassen
prognostiziert, 148t sich N; aus der Konzentration der Aerosole im Akkumulationsmode
bestimmen. Wird die chemische Zusammensetzung der Aerosole parameterisiert, kdnnen
zusitzlich Nitrate oder organische Substanzen als Kondensationskerne berlicksichtigt wer-

den.
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® Des weiteren sollte in Zukunft in Klimamodellen nicht nur der Einflul der Aerosole auf die
Niederschlagsbildung, sondern auch auf die Wolkenbildung beriicksichtigt werden. Ghan et
al. (1993) haben eine Parameterisierung der Nukleation entwickelt, die neben der Abhéngig-
keit von der Aerosolmasse auch die von der Vertikalgeschwindigkeit enthélt. Noch gibt es
keine realistische mesoskalige Vertikalgeschwindigkeit im Klimamodell, aber Ansitze,
diese aus der turbulenten kinetischen Energie zu berechnen, sind denkbar. Dazu miiite in
einem weiteren Schritt N; prognostiziert werden.

e Eiskeime werden traditionell als wasserunldsliche Substanzen, vor allem Mineralien, ange-
sehen (z. B. Rogers und Yau, 1991). Neuere Arbeiten (z. B. Rosinski, 1995; Alheit, personli-
che Mitteilung) ergeben, dal ein Grofteil der Eiskeime ehemalige Kondensationskerne,
insbesondere Sulfate, sind. Insofern sollte die Eiskeimbildung ebenso wie die Tropfchenbil-
dung an ein Aerosol-Schema gekoppelt werden.

® In PCI findet Depositionswachstum erst statt, wenn durch Gefrierprozesse Wolkeneis ent-
standen ist. Damit kénnen Gefrierprozesse, die nicht nur temperaturabhéngig sind, bertick-
sichtigt werden. Nachteilig hierbei ist die Annahme, daf3 der Bergeron-Findeisen-Prozef3
innerhalb eines Zeitschrittes ablduft, um das Kondensationswachstum bei Gegenwart von
Eis zu unterbinden und entweder mit Kondensationswachstum bei Wasseriibersittigung oder
Depositionswachstum bei Eisiiberséttigung arbeiten zu kénnen. Diese Methode st6Bt an ihre
Grenzen, wenn der Modellzeitschritt verringert wird. Dann ist eine explizite Berechnung der
Kondensationsrate nicht nur wegen der Beriicksichtigung von Aerosolen, sondern auch fiir
die Phasentrennung von Fliissigwasser und Eis im Mischphasenbereich unerldBlich.

e Maritime Stratocumuli werden in CTL und PCI schlecht erfa3t, obwohl der Schwellenwert
der relativen Feuchte fiir die Wolkenbildung unterhalb einer Inversion iiber den Ozeanen
reduziert ist. Ein Schritt zur Lésuné dieses Problems liegt einerseits in der Erh6hung der
vertikalen Auflosung in der planetaren Grenzschicht. So haben Sensitivititsexperimente
gezeigt, da maritime Stratocumuli bei Einfithrung von 30 Schichten in der Grenzschicht
gut simuliert werden (Roeckner, personliche Mitteilung). Andererseits kommt die Einfiih-
rung eines vertikalen Bedeckungsgrades fiir Grenzschichtwolken in Frage (Del Genio et al.,
1996).

¢ Die Vernachldssigung der Advektion in PCI ist nétig, da das jetzige Advektions-Schema zu
groBBe Massenfehler bei grofen vertikalen Gradienten macht. Da jedoch in der Natur Wolken

advehiert werden, ist die Entwicklung von Advektions-Schemata, die sowohl massenerhal-
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tend wie positiv definit sind, wilinschenswert.

* Auf die prognostische Behandlung von Regen und Schnee ist in dieser Arbeit verzichtet
worden. Wird eine mittlere Fallgeschwindigkeit von Regentropfen von 5 ms™! angenommen,
so durchfillt ein Regentropfen aus einem Nimbostratus in 6 km Hohe die Atmosphére inner-
halb von 20 min, was unterhalb des Modellzeitschrittes in der Horizontalauflosung T30
liegt. Insofern ist die Annahme, daf kein Regen in der Atmosphére gespeichert werden mu8,
sinnvoll. Wird fiir Schneekristalle eine mittlere Fallgeschwindigkeit von 2 ms’! angesetzt, so
braucht ein Schneekristall schon 50 min, um aus 6 km Hohe die Erdoberflache zu erreichen.
Hier fiihrt die Annahme des Séulengleichgewichts zu Fehlern, insbesondere wenn die Hori-
zontalauflosung des Klimamodells erhoht und damit der Modellzeitschritt erniedrigt wird.
Deshalb sollte die Einfithrung von Schnee als zusétzliche prognostische Variable liberdacht
werden.

® Da es bislang keine globalen Verteilungen von Wolkeneis, Grofe und Form von Eisteilchen
sowie Wolkenfllissigwasser in verschiedenen Hohenschichten gibt und die existierenden
Messungen mit groen Unsicherheiten behaftet sind, miissen weitere MeBkampagnen und
kontinuierliche Bodenbeobachtungen und Satellitenmessungen durchgefiihrt werden. Vor
allem sind optische Eigenschaften von Eiswolken nicht genau genug bekannt, da beispiels-
weise die Bestimmung der optischen Dicke durch die Vielzahl der Eisformen erschwert wird
(Betancor, 1996). Beobachtungsdaten sind jedoch zur Modellvalidierung und Ableitung

neuer Parameterisierungen unerldBlich.

8.3 SchluBbemerkung

Zusammenfassend 146t sich festhalten, da CTL und PCI die groben Strukturen der beobachte-
ten physikalischen und optischen Eigenschaften der Wolken reproduzieren und dabei meistens
im Rahmen der MeBungenauigkeit liegen. Der Vorteil von PCI liegt darin, da es die wolken-
mikrophysikalischen Prozesse detaillierter beschreibt und dafl der Rahmen geschaffen ist, die
Aerosolphysik an die Wolkenphysik zu koppeln. Es kann somit verldBlicher fiir Abschitzun-
gen der Aerosol-Wolken-Wechselwirkung und fiir Abschédtzungen der Wolken-Klima-Riick-

kopplung eines gednderten Klimas dienen.
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Symbol- und Abkiirzungsverzeichnis

1. Abkiirzungsverzeichnis

Abkiirzung Beschreibung
AMIP Atmospheric Model Intercomparison Project
ASTEX Atlantic Stratocumulus Transition Experiment
CC Gesamtbedeckungsgrad
CF Netto cloud forcing am Atmosphéarenoberrand
CCN Anzahldichte der Kondensationskerne
CEPEX Central Equatorial Pacific Experiment
cs Strahlungsfliisse einer wolkenfreien Referenzatmosphire
CTL Kontrollexperiment mit ECHAM4
DMS Dimethylsulfid
ECHAM4 4. Generation des globalen Hamburger Klimamodells
ENSO El Nifio/Southern Oscillation
ERBE Earth Radiation Budget Experiment
EZMW Europdisches Zentrum fiir mittelfristige Wettervorhersage
GESIMA Geesthachter Simulationsmodell der Atmosphére
ICE International Cirrus Experiment
IRBT Infrarote Helligkeitstemperatur
ISCCP International Satellite Cloud Climatology Project
ITCZ Innertropische Konvergenzzone
IWP Eiswasserweg
LCF Langwelliges cloud forcing am Atmosphirenoberrand
LWP Fliissigwasserweg
PCI Kontrollexperiment mit dem neuen Wolkenmikrophysik-Schema
SCF Kurzwelliges cloud forcing am Atmosphirenoberrand
SO, Schwefeldioxid
SPCZ Stidpazifische Konvergenzzone
SSM/1 Special Sensor Microwave/Imager
SST Meeresoberflichentemperatur
WVM Wasserdampfsiulengehalt
WZN Weltzentrum fiir Niederschlagsklimatologie

137



2. Nomenklatur

Beschreibung Einheit
Wolkeneis Massenmischungsverhiltnis von Wolkeneis kg kg'1
Wolkenfliissigwasser Massenmischungsverhéltnis von Wolkenfliissigwasser kg kg'1
Wolkenwasser Summe aus Wolkenfliissigwasser und Wolkeneis kg kg'1
Regen Massenmischungsverhéltnis von Regen kg kg'1
Schnee Massenmischungsverhéltnis von Schnee kg kg'!
Gesamtfliissigwasser Summe aus Wolkenfliissigwasser und Regen kg kg!
Eiswassergehalt Masse des Wolkeneises pro Kubikmeter trockener Luft (lokal) gm3
Fliissigwassergehalt Masse des Wolkenfliissigwassers pro Kubikmeter trockener Luft g m™>
Wolkenwassergehalt Summe aus Fliissig- und Eiswassergehalt g m3
Eiswasserweg vertikal integriertes Wolkeneis gm?
Fliissigwasserweg vertikal integriertes Wolkenfliissigwasser g m2
Wolkenwasserweg Summe aus Eis- und Fliissigwasserweg g m2
Wasserdampfsdulengehalt vertikale integrierte Wasserdampfmasse kg m~2
cloud forcing Differenz der Nettostrahlungsfludichten am Atmospharenoberrand | W m™2

fiir eine Atmosphére, in der Wolken vorhanden sein kénnen, und eine
wolkenfreie Referenzatmosphire
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3. Symbolverzeichnis

Symbol Beschreibung Wert Einheit
a; Konstante in Qp, 6 5!
ap Konstante in Qg 100 m3s7!
a3 Konstante in Q,g, 700 s
ay Konstante in Qgae; Qgacl 4.83
ag Konstante in r;, 83.8
ag Konstante in 1;, 1.61
b horizontal partieller Bedeckungsgrad der Gitterbox
b, Konstante in Qg 0.66 K'!
by Konstante in Qg Qgacl 0.25
bs Konstante in 1, 0.216
bg Konstante in r;, 3.56%10™
CF Netto cloud forcing Wm™
Cp Spezifische Wirmekapazitit von feuchter Luft bei konstantem Druck | 1005.46 Tkg'K!
cq Freier Parameter in Qpy 1.5%107 s
Cy Freier Parameter in Qpy 1 m’kg”!
C3 Freier Parameter in v, 1.84
C4 Freier Parameter in v, 0.16
Cs Freier Parameter in Qevp (CTL) 0.0015
C Freier Parameter in r;, (CTL) 1.2
DF,, |Aerosol-Diffusivitit 1.4¥10°8 m?s’!
D, Durchmesser, den eine geschmolzene Schneeflocke haben wiirde m
E; Kollektionseffizienz von Eisteilchen 0.1
E; Verdunstung iiber Land 10 kga’!
E, Verdunstung tiber den Ozeanen 10P kg a”!
Eg Kollektionseffizienz von Eisteilchen mit Schneeflocken
Eqg Kollektionseffizienz von Wolkentropfchen mit Schneeflocken 1
F| Langwelliger Strahlungsflu am Atmosphérenoberrand Wm™
F Langwelliger Strahlungsfluf} der wolkenfreien Referenzatmosphiire Wm™2
Fi(S) Langwelliger Strahlungsflu an der Erdoberfliche Wm™>
F Kurzwelliger Strahlungsflul am Atmosphirenoberrand Wm™2
F Kurzwelliger StrahlungsfluB der wolkenfreien Referenzatmosphdre Wm™?
F,(S) Kurzwelliger Strahlungsfiuf an der Erdoberfliche Wm™2
FT Feuchtetransport von den Ozeanen zum Land 105 kg a’l
fi Fliissigwasseranteil in CTL
g Schwerebeschleunigung 9.80665 m s>
g Asymmetriefaktor fiir Eisteilchen
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Symbol Beschreibung Wert Einheit
k Konstante in der Beziehung zwischen 1, und ry, 1.143 (knt)
1.077 (mar)

LCF Langwelliges cloud forcing am Atmosphérenoberrand W m?
LCF(A) |Langwelliges cloud forcing innerhalb der Atmosphére W m?
LCF(S) |Langwelliges cloud forcing an der Erdoberfliche W m™2

L, Sublimationswirme 2.8345%10% |Jkg'!

L, Verdunstungswéirme 2.5008*10® |J kg

L Verdunstungs- bzw. Sublimationswérme (L, = L, fiir T>273.2 K; J kg"

L= L, fiir T>273.2K)

m;, Masse eines frisch nukleierten Eisteilchens 10" kg
mSOf‘ Masse von Sulfat-Aerosolen ug m™

N, Anzah] der aktiven Kontaktnukleationskeime m

N, Konstante in N, 2%10° m3

N; Anzahldichte von Eisteilchen m™

N Anzahldichte von Wolkentropfchen m™

n Breite des Tropfchenspektrums 10

ng(Ds) | Anzahl der Schneekristalle pro Einheitsvolumen und Durchmesserin- m

tervall

Dy Schneekristallkonzentration fiir D=0 3%10° m

<P> NiederschlagsfluBdichte von Regen und Schnee kgm?s!
P, Niederschlag iiber Land 10Pkg a”!
P, Niederschlag liber den Ozeanen 105kg a”!
P, Niederschlagsflul von Regen kgkg!s!
Py Niederschlagsflul von Schnee kg kg" g!
P Druck Pa

Qagg Aggregationsrate von Eisteilchen zu Schnee kgkg's!
Qaut Autokonversionsrate von Wolkentrdpfchen zu Regentropfen kgkg!s!
Qcnd Kondensationswachstumsrate bzw. Verdunstungsrate von Wolkentropf- kgkg'!s!
chen

Quep Depositionswachstumsrate bzw. Sublimationsrate von Eisteilchen kgkg's!
Qevp Verdunstungsrate von Regen kgkg!s!
Qs Homogene Gefrierrate von Wolkentrépfchen kgkg!s!
Qfx Kontaktgefrierrate von Eisteilchen kgkg! s
Qg Stochastische Gefrierrate von Wolkentrépfchen kgkg's!
Quisi Schmelzrate von Eisteilchen kgkg!s!
Quis | Schmelzrate von Schnee kekg's!
Qpri Niederschlagsbildungsrate tiber die Eisphase (CTL) kgkg's!
Qprl Niederschlagsbildungsrate iiber die warme Phase (CTL) kgkg!s!
Qracl Akkreszenzrate von Regentropfen mit Wolkentrdpfchen kg kg s
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Symbol Beschreibung Wert Einheit
Qsaci Akkreszenzrate von Schnee mit Eisteilchen kgkg's!
Qsacl Akkreszenzrate von Schnee mit Wolkentrdpfchen kgkg!s!
Qgub Sublimationsrate von Schnee kg kg" s
A Mischungsverhiltnis von Wolkeneis im wolkenbedeckten Teil der Git- kg kg"

terbox
el Mischungsverhéltnis von Wolkenfliissigwasser im wolkenbedeckten kg kg!
Teil der Gitterbox
Qer freier Parameter in Qpy 510 *(knt)
3%10"# (mar)
Qew Mischungsverhéltnis von Wolkenwasser im wolkenbedeckten Teil der kg kg!
Gitterbox
g; Wolkeneismischungsverhiltnis kg kg!
q Wolkenwassermischungsverhiltnis kg kg
qr Mischungsverhiltnis von Regen kg kg!
Qs Mischungsverhéltnis von Schnee kg kg
Gy Wasserdampfmischungsverhdltnis kg kg’!
dvo Wasserdampfmischungsverhiltnis im wolkenfreien Teil der Gitterbox kg kg"
Qys Wasserdampfséttigungsmischungsverhiltnis kg kg"
Qw Mischungsverhéltnis der Summe aus Wolkenfliissigwasser und Wol- kg kg'l
keneis
R OberflichenabfluB 108 kg o'l
R(...) Summe aller Transportterme: Advektion, Turbulenz und Konvektion kg kg" sl
r Relative Feuchte
I, Relative Feuchte im wolkenfreien Teil der Gitterbox
Too Von der Hohe und thermischen Stabilitit der Atmosphdre abhéngiger |0.99 - 0.32
Schwellenwert der relativen Feuchte fiir das Einsetzen des Kondensat-
ions- und Depositionswachstums
Tie Effektiver Radius des Eisteilchenspektrums m
Tiy mittlerer Volumenradius des Eisteilchenspektrums m
Te Effektiver Radius des Wolkentropfchenspektrums m
Ty mittlerer Volumenradius des Wolkentrépfchenspektrums m
Tso kleinster Radius eines Partikels in der Schneeklasse 104 m
S, Solare Einstrahlung W m™
Sinax maximale Ubersittigung %
SCF Kurzwelliges cloud forcing am Atmosphirenoberrand W m™
SCF(S) |Kurzwelliges cloud forcing an der Erdoberfléiche W m™2
T Temperatur K
T, Referenztemperatur 273.16 K
T Erdoberflichen-Temperatur K

Zeit
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Symbol Beschreibung Wert Einheit
i Sedimentationsgeschwindigkeit ms’!
X Dispersion des Fallgeschwindigkeitsspektrums von Wolkeneis 0.25
X mittlere Eisteilchenlénge
r Gammafunktion
o Albedo
O Albedo der wolkenfreien Referenzatmosphire
Y1 Freier Parameter in Q, 15
) Freier Parameter in Qevp (PCI) 0.15
Y3 Freier Parameter in Q.o 220
Ya Freier Parameter in Qg 0.1
Vs Freier Parameter in Qgy, 0.15
At Zeitschritt 1800 (T30) s

1440 (T42)
720 (T106)
d12 Optische Dicke in beiden solaren Spektralbereichen
& lm Emissionsvermdgen von Eis-, Wasser- und Mischwolken
A Sensitivitidtsparameter der Wolken-Klima-Riickkopplung
Acs Sensitivitdtsparameter der Wolken-Klima-Riickkopplung in einer wol-
kenfreien Referenzatmosphéire
Ag Verteilungsparameter des Schneekristallspektrums m’!
p Luftdichte kg m™
Po Luftdichte an der Erdoberfliche (Referenzwert) 1.3 kg m
P Dichte von Wolkeneis 500 kg m™
o] Dichte von Wasser 1000 kg m
T Konstante 3.141592
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