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L. BENGTSSON

29 Natdrliche und anthropogene Antriebe des Klimasystems
und die Folgen in Klimamodellrechnungen fur

Vergangenheit und Zukunft

1 Einleitung

Das Klima der Erde wird allgemein als ein dynami-
sches System betrachtet, das komplexe Schwankungen
durchlauft, angetrieben durch natiirliche wie anthro-
pogene Faktoren. Weil die Menschen die Zusammen-
setzung der Atmosphire zusehends stiarker beeinflus-
sen, werden Klima und Umwelt schon jetzt signifikant
gedndert. Der anthropogene Beitrag ist schon grofier
als der natiirliche und wird wohl in Zukunft dominie-
ren. Die Vorhersagen des zukiinftigen Klimas sind da-
her eine Prioritit fiir die Wissenschaftsgemeinschaft.

Was heiflit Klimavorhersage? Lorenz, der Vater der
Chaos-Theorie (GLEICK 1988), hat den Unterschied
zwischen der Vorhersage einer Klimaanomalie, wie
z. B. des El Niflo-Phdnomens, und derjenigen des Kli-
mazustandes durch Anderungen der Sonnenstrahlung
oder der Zusammensetzung der Atmosphére deutlich
gemacht. Ersteres kann konkret vorhergesagt werden,
wihrend wir fiir letzteres nur die Anderung des statis-
tischen Zustandes bestimmen konnen. Die Eigenhei-
ten eines bestimmten Sommers konnen wir daher nicht
vorhersagen, wohl aber, in wie vielen Sommern die
Temperatur oberhalb eines vorgegebenen Wertes lie-
gen konnte.

Es versteht sich von selbst, dass die Vorhersage zweiter
Art nicht sehr genau sein kann, aber nichtsdestoweni-
ger sind fiir Gesellschaft und Umwelt der mittlere Zu-
stand und die Héufigkeitsverteilung bedeutend. Eine
nur geringe Anderung der mittleren Temperatur oder
des Niederschlags kann fiir die Statistik der Extreme
viel bedeuten. So ist in den meisten Stddten und Ge-
meinden die Infrastruktur fiir den Schutz vor Hoch-
wasser so angelegt, dass sie einem Extremwert mit ty-
pischer Wiederholperiode von z. B. 100 Jahren stand-
hilt. Eine Erwdrmung um 1 K erhoht aber die absolu-
te Feuchte der Luft um etwa 6 bis 8 % mit der Folge,
dass extremer Niederschlag wahrscheinlich héiufiger
wird. Dabei wird der Ausdruck ,,Vorhersage“ nur im
Sinne einer Fihigkeit, die zukiinftige Klimastatistik
abzuschitzen, verwendet.

Eine grundsitzliche Frage ist die nach der Transitivitét
des Klimas, d. h. nach der Existenz nur einer Statistik
bei vorgegebenen externen Parametern. Ein intransiti-
ves Klima wire unvorhersagbar, weil es mehrere Sta-
tistiken bei nur einem externen Antrieb gibe. Die Vor-
hersagbarkeit wére also begrenzt wie bei Wettervor-

hersagen (LORENZ 1968). Gestiitzt auf numerische
Modellstudien gilt dies nicht bei ausschlieBlicher Be-
riicksichtigung der Atmosphire. Es gibt aber keine
Hinweise, dass dies nicht der Fall sein konnte, wenn
Ozean, Landoberflichen und Atmosphéare voll gekop-
pelt sind. In der Tat gibt es z. B. fiir die thermohaline
Zirkulation Hinweise fiir die Nichteindeutigkeit, wie
schon von STOMMEL (1961) angedeutet. Der Grund
dafiir ist, dass der Salzgehalt des Ozeans den vertika-
len Wirmeaustausch stark mitbestimmt, nicht aber die
Wechselwirkung mit der Atmosphére (BRYAN 1986).
Auch fiir die Wechselwirkung von Vegetation und At-
mosphire gibt es Hinweise fiir verschiedene mogliche
regionale Klimazustinde bei gleichem externen An-
trieb (CLAUSSEN 1998; BROVKIN et al. 1998).

Dies sowie die Tatsache, dass Klima die Synthese des
Wetters iiber langere Zeitabschnitte ist, macht aus der
Klimavorhersage ein fundamentales Problem. Hier
soll die Betrachtung auf wenige hundert Jahre vom Be-
ginn der Industrialisierung an bis etwa in die Mitte des
22. Jahrhunderts sowie auf verschiedene externe An-
triebe und die Reaktion des Klimas darauf beschrénkt
bleiben.

Abschnitt 2 behandelt die Beobachtung des Klima-
wandels, gestiitzt auf die Rekonstruktion der oberfla-
chennahen Lufttemperatur der nordlichen Erdhilfte
im vergangenen Jahrtausend (MANN et al. 1999). In
Abschnitt 3 wird die physikalische Basis der Klimamo-
dellierung angesprochen, bevor in den Abschnitten 4
und 5 Modellaspekte sowie die Analyse der Modeller-
gebnisse diskutiert werden.

2 Befunde aus der Beobachtung

Wihrend die Klimaschwankungen auf Zeitskalen von
10 bis 100 Jahrtausenden mit hoher Wahrscheinlichkeit
von den Schwankungen der Sonnenstrahlung inner-
halb eines Jahres als Folge der Variationen der Erd-
bahn um die Sonne verursacht werden (MILANKO-
WITSCH 1920, 1941; BERGER 1988), sind die
Schwankungen auf kiirzeren Zeitskalen noch gréten-
teils unverstanden. Die auffilligsten davon, aus Eis-
bohrkernen erschlossen, mit einigen Grad Temperatur-
anderung, waren wihrend der vergangenen intensiven
Vereisung haufig. Seit mindestens 8000 Jahren wurden
sie allerdings nicht mehr gefunden. Weitere Einzelhei-
ten wurden von HERTERICH (2002) diskutiert.
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Auch schwichere Fluktuationen haben Bedeutung fiir
die Gesellschaft. Wihrend der vergangenen tausend
Jahre wurde speziell in Europa iiber relativ warme Ab-
schnitte vom 11. bis zum 13. Jahrhundert und eine lan-
ge kiltere Phase, die ,kleine Eiszeit” vom 14. bis zum
Ende des 19. Jahrhunderts, berichtet.

Direkte und indirekte Beobachtungen iiber das ver-
gangene Klima sind nur gebietsweise vorhanden, bis
zum Ende des 18. Jahrhunderts nur in Europa und Tei-
len Chinas, das sind zusammen nur 3 % der Erdober-
fliche. Dariiber hinaus zeigen diese Beobachtungen
und Modellstudien, dass die Anomaliemuster fiir die
Temperatur sehr spezifisch sind: In einigen Gebieten
sind diese Muster mit der globalen Mitteltemperatur
negativ korreliert, z. B. im arktisch-atlantischen Sektor
einschlieflich Teilen Nordeuropas, so dass Island,
Gronland und Nordskandinavien kélter als normal
sind, wenn die Erde wirmer als normal ist. Dagegen
sind der tropische Pazifik und der Indische Ozean
stark positiv korreliert. Interessanterweise zeigen auch
Klimamodelle diese Muster (Abb. 29-1). Modellexpe-
rimente deuten auf langfristig vorhandene Anomalien
in bestimmten geographischen Bereichen hin, die von
internen langfristigen Schwankungen oder hiufig hn-
lichen Zirkulationsmustern herrithren (BENGTSSON
et al. 1997). Aus rdumlich begrenzter Klimainforma-
tion auf generell unterschiedliches Klima zu schlief3en,
ist demnach manchmal irrefithrend, wenn z. B. Anoma-
lien vorschnell auf Vulkan- oder Sonneneinfluss zu-
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Abb. 29-1: a) Beobachtete punktweise Korrelation der mittleren
oberflichennahen Lufttemperatur mit der mittleren
globalen oberflichennahen Lufttemperatur fiir 1950
bis 1995. b) Entsprechend fiir die 300 Jahre lange Si-
mulation mit dem gekoppelten Modell ECHAM4/
OPYC3. Man beachte die leicht negative Korrelation
im Bereich um Gronland, sowohl in den Beobach-
tungen wie der Simulation. Ahnliches gilt fiir das Mo-
dell auch bei Mittelung iiber ldngere Zeitintervalle.
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Abb. 29-2: Rekonstruierte oberflichennahe Lufttemperatur seit
1400 (nach MANN et al. 1999).

riickgefithrt werden. MANN et al. (1999) haben dieses
Problem in lobenswerter Weise recht umfassend unter-
sucht. Aus jdhrlich vorhandenen Anzeigern, z. B.
Baumringen oder Eisbohrkernen, haben sie so die
mittlere oberflichennahe Lufttemperatur der nord-
lichen Erdhilfte einschlielich ihrer Unsicherheit re-
konstruieren konnen. Nach Abb. 29-2 folgen daraus
drei wichtige Aspekte: Erstens, eine leichte Abkiihlung
von 1000 bis 1900 n. Ch. um etwa 0,1 K in Einklang mit
dem Antrieb durch die verdnderte Erdbahn. Zweitens
gibt es stets kriftige Schwankungen, z. B. von Jahr zu
Jahr bis hin zu Jahrzehnten. Drittens fillt eine starke
Erwédrmung seit Beginn des 20. Jahrhunderts auf, die
sich jiingst beschleunigt hat. Die 90er Jahre waren das
wirmste Jahrzehnt. 1995, 1997 und 1998 als wirmste
Jahre des ganzen Jahrtausends ragen mit mehr als 3
Standardabweichungen tiber dem Mittel seit 1400 her-
aus. Die Griinde fiir langfristige Schwankungen und
den starken Anstieg im 20. Jahrhundert miissen noch
erkliart werden. Uber MANN et al. (1999) hinausge-
hend soll hier mit Hilfe jiingerer Klimamodellergeb-
nisse eine Bewertung versucht werden: ROECKNER
et al. 1999; BENGTSSON et al. 1999. Zuvor jedoch sol-
len die moglichen Mechanismen vorgestellt werden.

3 Physikalische Basis der Antriebe
3.1 Stochastischer Antrieb

Der stochastische Antrieb, wie urspriinglich von HAS-
SELMANN (1976) vorgeschlagen, ist in der Tat ein
Mechanismus, der langfristige Schwankungen im Kli-
masystem anstof3en kann. Wie geht das? Die stdndig
sich bewegende Atmosphire kann leicht Schwankun-
gen im Bereich von Jahrzehnten und linger in den tré-
geren Teilen des Klimasystems wie dem Ozean anre-
gen, die mit der Atmosphére verbunden sind. SARA-
CHIK et al. (1996) haben als Analogie das Werfen ei-
ner Miinze vorgeschlagen. Dies erzeugt fast beliebig
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groB3e Schwankungen, je grofler die Anzahl der Wiirfe
ist. In einem gekoppelten System werden beliebig lan-
ge und grofle Auslenkungen durch dimpfende Mecha-
nismen verhindert. Zusitzlich zur Stréomung der At-
mosphédre konnen auch unregelmifBig vorkommende
Antriebe wie El Nifio-Ereignisse in dhnlicher Weise
sehr langfristige Schwankungen anregen. Ich stimme
voll der Sichtweise von WUNSCH (1992) zu, der vor-
schlug, dass stochastischer Antrieb als die Null-Hypo-
these fiir Klimaschwankungen bei Zeitskalen von Jahr-
zehnten und Jahrhunderten angesehen werden sollte.

Kann ein Klimamodell diese Schwankungen wiederge-
ben? Es sollen dazu Ergebnisse des Hamburger ge-
koppelten Modells fiir gegenwértige Treibhausgaskon-
zentrationen gezeigt werden (ROECKNER et al.
1999). Abb. 29-3 enthilt die Ergebnisse eines 300 Jahre
langen Modelllaufs fiir die mittlere oberflichennahe
Lufttemperatur der nordlichen Erdhélfte zusammen
mit der 50-jahrig gemittelten. Beim direkten Vergleich
mit Abb. 29-2 fillt die beinahe identische statistische
Variabilitidt auf. Es ist deshalb recht wahrscheinlich,
dass die interne Variabilitdt des Klimasystems die be-
obachteten Schwankungen vor allem bei Zeitskalen
von Jahrzehnten fiir den Zeitraum 1000 bis 1900 er-
klart. Das Modell kann jedoch die seit 1900 beobach-
tete Erwdrmung von fast 1 K nicht wiedergeben. Ein
weiterer Modelllauf ohne die Kopplung an den zirku-
lierenden Ozean, aber mit einer ozeanischen Deck-
schicht, enthielt dieselbe Langfristschwankung nicht.
Das deutet auf gekoppelte Prozesse wie ENSO-Ereig-
nisse, die im Hamburger Modell realistisch wiederge-
geben werden, als Voraussetzung fiir langfristige
Schwankungen. Wir konnen also daraus schlie3en, dass
stochastischer Antrieb mit hochster Wahrscheinlich-
keit fiir die beobachteten Schwankungen vor 1900 ver-
antwortlich ist. Ahnliche Ergebnisse zeigen auch ande-
re Modelle (MANABE und STOUFFER 1997). REI-
CHERT et al. (2002) haben jiingst die statistische
Struktur der Simulation mit ECHAM4 genutzt, um
den Riickzug der Gebirgsgletscher bis 1900 als von na-
tiirlichen Schwankungen dominierten Prozess zu er-
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Abb. 29-3: Simulierte Variation der Temperatur tiber 300 Jahre mit
ECHAMA4/OPY C3 sowohl fiir Jahresmittel als auch ei-
ne 50-jahrige Mittelung (nach BENGTSSON 2001).

klaren, wihrend derjenige in der 2. Hilfte des 20. Jahr-
hunderts hochstwahrscheinlich auf anthropogene Ef-
fekte zuriickzufiihren ist.

3.2 Anderungen der Sonnenstrahlung

Der Antrieb von Klimaprozessen durch die Strahlung
der Sonne ist, soweit wir es gegenwirtig wissen, sogar
in einer Langzeitperspektive bemerkenswert stabil.
Die Variabilitit kann von der Erdoberfliche aus
wegen der Wolken, der Aerosole, des Ozons, des Was-
serdampfs und anderer Gase nicht genau genug be-
obachtet werden. Beobachtungen von Satelliten aus
gibt es aber erst seit etwa 25 Jahren. Fiir diese Periode
gibt es keinen Trend in der mittleren Abstrahlung, je-
doch Variabilitdt bei kurzen Perioden und im quasi-
11jahrigen Zyklus. Seine Amplitude betrédgt zwischen
1 und 2 W/m?2, was bei 1367 W/m? mittlerer Bestrah-
lungsstidrke eine Schwankung um nur etwa 1 %o bedeu-
tet. Diese Amplitude fiihrt zu einem Strahlungsantrieb
von nur etwa 0,2 W/m?, weil ja der Erdquerschnitt nur
ein Viertel der Erdoberfliche ist und die Erde 30 %
des Angebots zuriickstreut. Modellexperimente von
CUBASCH et al. (1997) deuten an, dass ein so gerin-
ger Antrieb in der Troposphdre mit starker interner
Variabilitdt nicht entdeckbar sein sollte, auch weil der
dampfende Einfluss des Ozeans hinzukommt.

Die Frage nach ldngerfristigen Schwankungen der
Sonnenstrahlung ist jiingst heifl debattiert worden. Sol-
che Schwankungen werden aus Sonnenfleckenschwan-
kungen erschlossen (EDDY 1976), aus Analogien mit
sonnenihnlichen Sternen und aus Anderungen im Ge-
halt radioaktiver Isotope in Ablagerungen, die mit der
Sonnenaktivitit gekoppelt sein konnen. CUBASCH et
al. (1997) haben ein Klimamodell mit Daten nach LE-
AN et al. (1995) sowie HOYT und SCHATTEN (1993)
von 1700 bis heute angetrieben. Wie erwartet, folgt das
Modell den langfristigen Schwankungen. Die mittlere
globale Erwiarmung fiir das Jahrhundert von 1893 bis
1992 betrug 0,19 bzw. 0,17 K, sieche dazu CUBASCH
(2002). Wenn also die geschitzten Daten der Schwan-
kungen der Strahlkraft der Sonne korrekt sind, dann
konnen damit bei Zeitskalen bis zu einem Jahrhundert
wenige Zehntel Grad Temperaturdnderung erklart
werden. Das Hauptproblem bleibt das Fehlen von Da-
ten zur langfristigen Anderung der so genannten Solar-
konstante, denn nur fiir die vergangenen 25 Jahre gibt
es zuverldssige Messungen, die aber keine systemati-
sche Anderung zeigten. Mit hoher Wahrscheinlichkeit
miissen wir deswegen die Sonne als Haupteinflussfak-
tor fiir die Erwdrmung im 20. Jahrhundert ausschlieen.

3.3 Einfluss der Vulkane

Vulkan-Aerosole in der Stratosphére, tiberwiegend aus
Schwefelsdure, sind als global klimawirksame Beimen-
gungen vorgeschlagen worden, sofern ausreichend
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Schwefeldioxid (SO,) bei einem Vulkanausbruch in die
Stratosphére injiziert wird. Der sehr grole Ausbruch
des Pinatubo auf der philippinischen Insel Luzon am 15.
und 16. Juni 1991 schuf die Gelegenheit, den Effekt
ziemlich genau zu quantifizieren. Etwa 14-21 Mill. Ton-
nen SO, sind dabei in die Stratosphére emittiert worden
(KRUEGER et al. 1995). Die Vulkanwolke bewegte
sich mit etwa 20 m/s ostwiérts in etwa 3 Wochen um die
Erde, unter Umwandlung des SO, in Schwefelsdure
(BLUTH et al. 1992). Einen Monat nach dem Ausbruch
war die Aerosolwolke nur im Band zwischen 20° S und
30° N verteilt, um danach in einigen Monaten global
verbreitet zu sein. Radiosonden und Satellitendaten er-
gaben eine mittlere globale Erwdarmung in der strato-
sphérischen Aerosolschicht von etwa 2 K. Die Beobach-
tungen zeigten auch eine Kiihlung der unteren Tropo-
sphire und der Erdoberfldche um bis zu 0,5 K (DUT-
TON und CHRISTY 1992), siche auch GRAF (2002).

Es gab mehrere Versuche, den Einfluss des Pinatubo
zu modellieren, z. B. von HANSEN et al. (1997).
BENGTSSON et al. (1999) verwendeten dazu das
hochauflésende Hamburger Klimamodell, in das das
Vulkanaerosol Monat fiir Monat, wie tiber 2 Jahre be-
obachtet, integriert wurde. Wie beobachtet, erwirmte
sich die Stratosphére rasch und auch die Abkiihlung in
der Troposphidre konnte festgestellt werden. In Abb.
29-4 ist der Vergleich des Modells mit den Daten des
Mikrowellensondierers auf Satelliten (MSU), in des-
sen Einheiten, fiir das Mittel aus 6 Realisierungen des
Modells vorgestellt. Die Abbildung zeigt den Verlauf
seit 1979, wobei auch beobachtete Ozonkonzentratio-
nen mit eingegeben worden sind. Der Ausbruch des El
Chichon 1982 ist nicht modelliert worden, weil die zu-
gehorige Aerosolwolke nicht ausreichend genau vor-
zugeben war.
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Abb. 29-4: a) Beobachtete Temperatur (gestrichelt) der Atmo-
sphire, abgeleitet aus der Mikrowellensondiereinheit
(MSU) der NOAA-Satelliten fiir 1979-1997 und b)
die modellierte Temperatur unter Beachtung des Pi-
natubo-Vulkanausbruchs und der stratosphérischen
Ozonverdiinnung (durchgezogene Kurve als Mittel
aus 6 Simulationen) mit Angabe der Standardabwei-
chungen der Simulationen. Man beachte die systema-
tischen Verdnderungen in der Stratosphére und die
hohe Variabilitit in der unteren Troposphire (Kanal
2 LT); nach BENGTSSON et al. (1999).

Die Abkiihlung der Troposphire entspricht gut den
Beobachtungen, dabei trat sie in allen 6 Modellldufen
sehr dhnlich auf. Die Erwdrmung in der Stratosphire
ist dagegen etwas iiberbewertet. Der Vulkaneinfluss
dauerte drei bis vier Jahre, wobei er durch den Ozean-
einfluss etwas verldngert wurde. Also kénnen in die
Stratosphére vordringende Vulkanausbriiche das Kli-
ma global beeinflussen, der Effekt klingt aber nach
dem Abbau der Aerosolschicht in der Stratosphire
rasch ab. Nur eine Serie gro3er Eruptionen kann daher
die mittlere globale Temperatur iiber Jahrzehnte und
langer erkldren, und damit vielleicht Teile der Schwan-
kungen tiber der nordlichen Erdhélfte zwischen 1000
und 1900 (LINDZEN und GIANNITES 1998). Die ra-
sche Erwidrmung im 20. Jahrhundert kann keineswegs
fehlender Vulkanaktivitdt zugeschrieben werden. Le-
diglich zur Erwidrmung bis 1940 konnte die seit Ende
des 19. Jahrhunderts bis zu dieser Zeit abnehmende
Vulkanaktivitidt beigetragen haben. Das bisher wérm-
ste Jahrzehnt, von 1991 bis 2000 enthielt sogar den
stiarksten Vulkanausbruch des 20. Jahrhunderts.

Ziemlich sicher konnen wir daher feststellen, dass re-
duzierte Vulkanaktivitit die rasche und anhaltende Er-
wirmung im 20. Jahrhundert nicht verursacht haben
kann. Dieser Prozess der Elimination von Einflussfak-
toren fiihrt zum anthropogenen Einfluss als wahr-
scheinlichster Ursache.

3.4 Einfluss des Menschen

In den bewertenden Berichten des Zwischenstaat-
lichen Ausschusses iiber Klimainderungen (IPCC,
Intergovernmental Panel on Climate Change) wurden
nicht nur der Antrieb zu Klimaédnderungen durch
Treibhausgase, Aerosole und Landnutzungsdnderun-
gen seit Beginn der Industrialisierung dokumentiert,
sondern auch seine zeitliche Zunahme. Seit etwa 1850
hat der gemeinsame Antrieb von Kohlendioxid (CO,),
Methan (CH,), Distickstoffoxid (N,O, Lachgas) und
der Fluorchlorkohlenwasserstoffe (FCKW) um etwa
50 % des gesamten vorindustriellen Antriebs zugenom-
men, wobei mehr als die Hélfte davon in den vergange-
nen 40 Jahren hinzukam. Trotz der Versuche, Emissio-
nen zu reduzieren, ist es nicht zu vermuten, dass man
weitere 30 % Zuwachs bis zur Mitte dieses Jahrhun-
derts noch vermeiden konnte. Die Wahrscheinlichkeit
fiir einen noch héheren Anstieg ist recht hoch.

Das IPCC hat auch iiber die Versuche berichtet, zu-
kiinftige Konzentrationen der langlebigen Treibhaus-
gase abzuschitzen. Entsprechende Projektionen in
Klimamodellen basieren auf der Extrapolation der
Trends vergangener Jahrzehnte (+ 1 % pro Jahr fiir das
»aquivalente“ CO,), obwohl beachtet werden muss,
dass die Zuwichse jiingst kleiner waren und néher bei
0,5 % pro Jahr lagen. Zukiinftige Methankonzentratio-
nen, beispielsweise, sind sehr schwierig einzuschéitzen,
da Quell- und Senkenstirken recht ungenau bekannt
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sind. So ist der Riickgang der Zuwachsraten des Me-
thans bisher unerklirt. Auch die Anderungen im ter-
restrischen Kohlenstoffkreislauf sind unsicher. Wird
die terrestrische Biosphidre mehr oder weniger als jetzt
aufnehmen? Bisherige Modellierversuche widerspre-
chen sich, schlieBen aber eine positive Riickkopplung
nicht aus, was zusétzliche Emissionen aus der Biosphé-
re bedeuteten wiirde.

Wihrend der Strahlungsantrieb der langlebigen Treib-
hausgase (CO,, CH,, N,O, FCKW) mit einem Fehler un-
ter 10 % bekannt ist, sind alle anderen Antriebe, siche
Abb. 29-5, weit weniger sicher anzugeben. Das gilt ins-
besondere fiir den indirekten Aerosoleffekt. Der Ein-
fluss von Landnutzungsdnderungen ist ebenfalls sehr
ungenau bekannt und realistische Modelluntersuchun-
gen dazu fehlen bisher. Hauptziel zugehoriger For-
schung muss es daher sein, die Antriebe genauer zu spe-
zifizieren, speziell derjenigen durch die Aerosolteilchen.
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ADbb. 29-5: Der zusitzliche Treibhauseffekt in W/m? an der Tro-
popause seit Beginn der Industrialisierung im Ver-
gleich mit Ozon- und Aerosoleffekten; nach IPCC
(2001).

4 Reaktion des Klimasystems

Uber einige Jahre gemittelt ist die Energiebilanz der
Erde (siche dazu Abb. 2-4 in Kapitel 2 des ersten Hef-
tes der Klimatrilogie) wahrscheinlich ausgeglichen,
d. h. die absorbierte Sonnenenergiemenge S wird als
Wirme F abgestrahlt. Was passiert, wenn S oder F sich
rasch dndern? Nehmen wir z. B. eine Verdoppelung des
CO,-Gehaltes in der Atmosphére an. Die unmittelba-
re Reaktion ist eine Abnahme der abgestrahlten lang-
welligen Strahlung um 3,1 W/m? an der Tropopause
und eine Zunahme der nach unten gerichteten War-
mestrahlung aus der Stratosphidre um 1,3 W/m? Die
Summe, also 4,4 W/m?, ist der spontane Nettoantrieb in
Hohe der Tropopause. Dies kann natiirlich auch fiir an-
dere Hohen berechnet werden. Die Wahl der Tropo-
pause wird durch die rasche Angleichung in der Stra-
tosphédre und die langsamere der Troposphire begriin-
det.

Als Folge des Ungleichgewichts kiihlt sich die Strato-
sphire ab, weil erhohter CO,-Gehalt die Emission er-
hoht. Weil die Temperatur in der Stratosphire mit der
Hohe zunimmt, ist die Abstrahlung in den Weltraum
hoher als die Absorption der Warmestrahlung aus nie-
drigeren Schichten. Dies ist in der Tat der Grund fiir
die Abkiihlung der Stratosphédre bei CO,-Zunahme.
Das durch die Kiihlung erreichte neue Strahlungs-
gleichgewicht vermindert die Emission nach unten um
etwa 0,2 W/m?, so dass an der Tropopause der Antrieb
entsprechend kleiner wird.

Das System Oberfldche/Troposphére wird also weiter-
hin erwirmt, bis wieder ein neues Energiegleichge-
wicht erreicht ist. Das dauert sicherlich Jahrzehnte,
weil die sehr hohe Warmespeicherfihigkeit des Oze-
ans verzogernd wirkt. Warum erwérmt sich das System
Oberfldache/Troposphére iiberhaupt, denn im neuen
Gleichgewicht muss nur die Abstrahlung der unverin-
derten Absorption von Sonnenenergie wieder kom-
pensiert werden? Der Grund ist die Temperaturabnah-
me mit der Hohe in der Troposphére, was bei CO,-Zu-
nahme zur Abstrahlung aus hoheren und somit kélte-
ren Schichten fiihrt. Die erhohte nach unten gerichtete
Wirmestrahlung erwidrmt die Troposphédre und die
Oberflache so lange, bis der Temperaturanstieg zur
vollen Kompensation der verminderten Abstrahlung
ausreicht (Abb. 29-6). Ohne Temperaturabnahme mit
der Hohe in der Troposphire gibe es iiberhaupt kei-
nen Treibhauseffekt der Atmosphére.

Ohne Reaktion des Wasserkreislaufes und bei unverin-
dertem Temperaturgradienten bewirkt eine CO,-Ver-
doppelung etwa 1,3 K Erwdrmung an der Oberfldche
(RAMANATHAN 1981). Weil die Atmosphire die re-
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Abb. 29-6: Schema des Treibhauseffektes. Die Hohe der dquiva-
lenten Wirmeabstrahlung entspricht der Schwarzkor-
pertemperatur 255 K. Eine Verdoppelung des Kohlen-
dioxidgehaltes hebt die Hohe der dquivalenten Wir-
mestrahlung um einige hundert Meter an, wodurch
die Oberfliche fiir gleich hohe Abstrahlung wie vor-
her sich erwidrmen muss (hier bei Annahme eines
mittleren Temperaturgradienten von -5,5 K/km).
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lative Feuchte im Mittel konstant zu halten scheint,
fiihrt die Erwédrmung jedoch zu hoherer absoluter
Feuchte und somit weiterer Erwdrmung, also einer po-
sitiven Riickkopplung durch Wasserdampf. Interessan-
terweise hat sogar schon ARRHENIUS (1896) diese
Wasserdampfriickkopplung beachtet. Empirische
Untersuchungen (HENSE et al. 1988; FLOHN und
KAPALA 1989; RAVEL und RAMANATHAN 1989;
GAFFEN et al. 1991; INAMDAR und RAMANA-
THAN 1998) zeigen, dass Temperatur- und Wasser-
dampfidnderungen positiv korreliert sind, ebenso wie
dies Modellstudien zeigen (MANABE und WEATHE-
RALD 1967; MITCHELL 1989). Sowohl einfache Ab-
schédtzungen als auch Klimamodelle und empirische
Studien berechnen einen positiven Riickkopplungsfak-
tor des Wasserdampfes von 1,3 bis 1,7. Der integrierte
Effekt der Substanz Wasser jedoch, z. B. die Albedore-
duktion bei Erwédrmung in bisher schneebedeckten
Gebieten, ist noch hoher. HALL und MANABE (1999)
entfernten den Effekt von Wasserdampf in ihrem Kli-
mamodell bei einem CO,-Verdopplungsexperiment.
Die mittlere Erwidrmung fiel von iiber 3 K auf wenig
iiber 1 K. Die einzigen von der positiven Riickkopplung
durch Wasserdampf abweichenden Studien stellt
LINDZEN (1990, 1994) vor, welche einen regional ne-
gativen Riickkopplungseffekt durch den Wasserdampf
nicht ausschlief3en, als Folge einer Austrocknung der
oberen Troposphédre durch Absinken im Umfeld von
intensivierter hochreichender Konvektion.

INAMDAR und RAMANATHAN (1998) haben ge-
zeigt, dass es betrichtliche geographische Variationen
der Wasserdampfriickkopplung gibt mit Dominanz
dieses Effektes in dquatornahen Ozeangebieten. Dort
iibersteigt die Riickkopplung die bei Temperaturerho-
hung zunehmende Schwarzkorperemission und fiihrt
zu einem Supertreibhauseffekt (RAMANATHAN
und COLLINS 1991). Dies unterstreicht die hohe Be-
deutung einer realistisch reproduzierten dreidimensio-
nalen atmosphérischen Zirkulation und der zugehori-
gen Wasserdampfverteilung.

Wihrend die Modelle beziiglich Vorzeichen und Gro-
Be der Wasserdampfriickkopplung tibereinstimmen, ist
die Riickkopplung durch Wolken viel schwieriger zu
beschreiben. Der global gemittelte Effekt der Wolken
heiffit Kithlung der Erdoberfliche und der Troposphi-
re, weil der Effekt durch verminderte Absorption von
Sonnenenergie grofer ist als die verminderte Abstrah-
lung von Wirme. Netto betrdgt die Strahlungsbilan-
zidnderung etwa -20 W/m?. Die Wolkenwirkung bei er-
hohtem Treibhauseffekt ist stark modellabhéngig, so-
gar das Vorzeichen ist umstritten (CESS et al. 1997).
Das ECHAM4/OPY C3-Modell, das im Weiteren ver-
wendet wird, hat eine negative Wolkenriickkopplung,
wobei er umso negativer wird, je mehr sich der Treib-
hauseffekt erhoht (BENGTSSON 1997). Die Wolken-
riickkopplung hingt betridchtlich von der unteren
Randbedingung ab. Uber Wasser ist die negative
Riickkopplung der Wolken stérker, iiber Meereis und

Schnee fast null, weil sie dhnlich hell wie diese Ober-
flachen sind.

Oberflachenprozesse wie das Schmelzen von Schnee
und Eis bei Erwédrmung senken das Reflexionsvermo-
gen und stofen eine positive Riickkopplung an, wih-
rend Anderungen der Wolkenbedeckung und der Wol-
kenverteilung mit der Hohe positiv wie negativ riick-
koppeln konnen. Andere Riickkopplungen wiederum
héngen von der Zirkulationsdnderung ab, wie Zugbah-
nen und Stabilitit der atmosphérischen Schichtung die
Oberflachentemperatur dndern konnen. Deshalb kann
man vom Antriebsmuster nicht auf Klimadnderungen
in bestimmten Regionen schlieBen. Das ist der Haupt-
grund, warum moglichst realistische Klimamodelle fiir
eine Untersuchung von Riickkopplungen verwendet
werden miissen. Der Vergleich der geographischen
Muster, hier vom Hamburger Modell (ROECKNER
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Abb. 29-7: a) Strahlungsantrieb durch Treibhausgase, Sulfataero-
sole (mit indirektem Effekt) und Ozon in der Tropo-
sphére seit 1860 (siche auch Tab. 29-2). In der nérd-
lichen Erdhilfte gibt es grole Gebiete mit negativem
Antrieb durch Sulfataerosole. b) Regionale Verteilung
der Temperaturdnderung an der Oberfliche im
Gleichgewichtszustand mit dem obigen Strahlungsan-
trieb, berechnet mit ECHAM4 gekoppelt an eine oze-
anische Deckschicht bei Mittelung iiber 20 Jahre; nach
ROECKNER et al. (1999).
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et al. 1999), zeigt dies klar (Abb. 29-7). Das Antriebs-
muster wurde von einem Klimaédnderungsexperiment
ohne Kopplung an den Ozean iibernommen, wobei
Anderungen der Treibhausgase, der Sulfataerosole
und des troposphérischen Ozons seit Beginn der In-
dustrialisierung vorgeschrieben worden waren (siehe
Tab. 29-2). Es gibt praktisch keine Korrelation zwi-
schen Antriebs- und Temperaturdnderungsmuster. Ge-
biete mit negativem Nettoantrieb iiber Eurasien wer-
den signifikant warmer. Der Grund dafiir ist, dass die
Erwédrmung aus anderen Regionen, z. B. den tropi-
schen Ozeanen, in die hoheren Breiten transportiert
wird.

Folglich sind die Erwdrmungsmuster und Nieder-
schlagsédnderungen sicherlich auch modellabhéngig,
wie LE TREUT und MC AVANEY (1999) zeigten.
ADbD. 29-8 unterstreicht dies fiir 11 ,,state-of-the-art*-
Modelle bei einem einfachen CO,-Verdopplungsexpe-
riment fiir die Parameter globale mittlere Temperatur
und Niederschlag. Weiterhin wird daraus klar, dass die
Zunahme des Niederschlags weit geringer ist als es die
Clausius-Clapeyronsche Gleichung fordert. Der
Grund liegt bei der Balance zwischen Verdunstung
und Niederschlag, denn erstere ist vom Nettoantrieb
an der Oberfliche abhingig. Dieser ist aber héufig
durch erhohte Lufttriibung geschwicht. Wir miissen
daher immer noch mit erheblichen Fehlerbalken,
selbst bei global gemittelten Werten, bei einer Klima-
dnderung rechnen, und sogar dann noch, wenn der An-
trieb genau bekannt wire.

Man hat auch versucht, die Klimareaktion aus Daten
der Klimageschichte zu erschlieBen. LEA (2004) hat
die CO,-Gehalte aus dem Wostok-Eisbohrkern mit
Oberflachentemperaturdaten im Ostlichen dquatoria-
len Pazifik kombiniert, wobei eine Empfindlichkeit des
tropischen Klimas von 4,4 bis 5,6 K fiir eine CO,-Ver-
dopplung folgt. Die Empfindlichkeit konnte also noch
hoher sein als bisher angenommen.
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Abb. 29-8: Niederschlagszunahme und mittlere globale Erwir-
mung an der Oberfldche bei Gleichgewicht mit dem
Strahlungsantrieb eines doppelten CO,-Gehalts fiir 11
allgemeine Zirkulationsmodelle; nach LE TREUT
und MCAVANEY (1999).

5 Modellergebnisse fiir Szenarien verschiedener
Klimaiinderungen

Numerische Modelle differieren noch betréchtlich bei
vorgegebenem festem Antrieb. Auch bei zeitabhingi-
gem Antrieb gilt das, weil die Klimaidnderungsrate
stark von der Reaktion der Dynamik des gekoppelten
Systems abhdngt. Die ausgeprdgte Erwdrmung der
nordlichen Erdhilfte in den vergangenen 25 Jahren ist
mitgeprdagt von stidrkeren El Nifio-Ereignissen und
stirkerem Westwind iiber dem Nordatlantik, welche
beide zu den milderen Wintern {iber Landgebieten ge-
fithrt haben (HURRELL 1995).

Falls sowohl El Nino-Ereignisse wie stirkere West-
winddrift unvorhersagbar auf ldngeren Zeitskalen
sind, fiihrte das zu langfristigen Differenzen zwischen
Modellen, auch wenn sie beide Effekte statistisch kor-
rekt aber phasenverschoben enthielten. Andererseits
konnte es aber auch passieren, dass beide Zirkula-
tionsanomalien auf den Antrieb mit verdnderter Wahr-
scheinlichkeitsdichteverteilung reagierten und dann
wire die Zunahme in den jiingsten Jahrzehnten eine
korrekte Reaktion auf den Antrieb. Wir konnen es
noch nicht entscheiden. Einige Modelle deuten eine
erhohte Westwinddrift in zeitabhidngigen Laufen an,
andere wie das Hamburger Modell, zeigen keine signi-
fikante Reaktion. Letzteres deutet auf eine langsame
Zunahme der Amplitude von El Nifio- und La Nifa-
Ereignissen hin (TIMMERMANN et al. 1999), was in
anderen Modellen weniger klar auftritt.

Aus dieser Diskussion folgt auch, dass regionale Kli-
madnderungen noch stirker vom gewihlten Modell
abhingig sind, z. B. weil kleine Zugbahnenverschie-
bungen in globalen Modellen lokal sehr starke Unter-
schiede provozieren konnen. Dies hat RAISANEN
(1999) unterstrichen, der 12 gekoppelte Modelle spe-
ziell fiir Nordeuropa und den 6stlichen Nordatlantik
verglich. Allen Modellen eigen ist eine starke Erwir-
mung der Arktis, kaum eine tiber der Antarktis und
dem siidlichen Ozean.

Mit diesen generellen Bedenken sollen nun zeitabhén-
gige Modellldufe, wie in Tab. 29-1 detailliert vorgestellt,
diskutiert werden (ROECKNER et al. 1999). Start der
Léufe ist im Jahr 1860. Bis 1990 wurden beobachtete
Treibhausgaskonzentrationen vorgegeben, danach wird
entsprechend dem Szenario 1S92a des IPCC angetrie-
ben (dies wird inzwischen als besonders stark anstei-
gendes gesehen). Troposphérische Ozonkonzentratio-
nen wurden aus Vorldufergasen berechnet.

Im ersten Lauf werden nur Treibhausgaskonzentratio-
nen gedndert (GHG) und zwar von CO,, CH, und N,O
sowie FCKW und HFCKW. Die Absorptionseigen-
schaften jedes Gases sind getrennt berechnet worden.
Im zweiten Lauf (GSD) werden zu GHG nur die an-
thropogenen Sulfataerosole hinzugefiigt, natiirliche
Sulfatkonzentrationen bleiben unberiicksichtigt. Aus
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Bezeichnung Antrieb

GHG CO, und weitere gut durchmischte Treibhausgase
GSD GHG sowie Sulfat-Aerosole (nur direkter Effekt)
GSDIO GHG sowie Sulfataerosole (direkter und

indirekter Effekt) und troposphérisches Ozon

Tab. 29-1: Referenz-Experimente (nach ROECKNER et al 1999).

Experiment Antriebsexperimente an Hand
von Messdaten (1860-1990)

1 Gut durchmischte Treibhausgase (CO,, CH,,
N,O, FCKWs, H-FCKWs usw.). Gleicher Antrieb
wie bei dem Experiment GHG

Troposphirisches Ozon
Sulfataerosole, direkter Effekt
Sufaltaerosole, indirekter Effekt

Effekte 1 bis 4 berticksichtigt. Gleicher Antrieb
wie bei dem Experiment GSDIO.

[V, NS I S

Simulationsperiode gen in Sulfat, Transport sowie tro-
1860-2100 ckene und nasse Deposition des Sul-
1860-2050 fats im Modell beachtet werden. Der
1860-2050 dritte Lauf (GSDIO) beachtet auch

den indirekten Einfluss der Aeroso-
le auf die Wolkenalbedo und zusitz-
lich ist troposphérisches Ozon aus

T —— Vorlaufergasen im Modell enthalten.

in W/m? Abb. 29-9 zeigt den Versuch, die Sul-

2.11 fatablagerung (in ng/g) mit derjeni-
gen im Eis Gronlands an der Station
Dye 3 zu vergleichen. Beide Zeitrei-

0,39 hen stimmen grob iiberein.

-0,35

-0.91 Die mittlere globale Temperaturin-
124

derung aller drei Modellldufe in
Abb. 29-10 ist am hochsten bei GHG

Tab. 29-2: Mittlerer globaler Strahlungsantrieb durch verschiedene Faktoren.

Emissionsangaben sind die Aerosole im Modell be-
rechnet worden, wobei neben der geographischen Ver-
teilung der Emissionen, auch chemische Umwandlun-
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Abb. 29-9: Verlauf des Sulfatgehaltes im Schnee an der Station
Dye 3 im siidlichen Groénland (65° N, 43° W); a) be-
obachtet (LEGRAND 1995); b) Simulation fiir den
néchst gelegenen Gitterpunkt bei natiirlichen Schwe-
felgasemissionen (graue Kurve) und gesamter Emis-
sion; nach ROECKNER et al. (1999).

und am geringsten bei GSDIO. Bis
1980 sind die Ergebnisse im Rahmen
der Fluktuationen des Kontrolllaufs (nicht gezeigt);
der Verlauf zeigt grofle, Jahrzehnte andauernde
Schwankungen in Ubereinstimmung mit denen in den
Beobachtungen. In den Modellergebnissen gibt es aus-
gepriagte sehr langfristige Schwankungen in hohen
Breiten der siidlichen Erdhilfte, aber iiber ihre Reali-
tatsndhe kann wegen fehlender Messungen nichts aus-
gesagt werden. In Gebieten mit Messungen stimmen
die Modellergebnisse einigermal3en mit den Beobach-
tungen iiberein, wie Abb. 29-11 verdeutlicht.
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Abb. 29-10: Zeitliche Entwicklung der simulierten mittleren
oberflichennahen Lufttemperatur im Vergleich zu
Beobachtungen seit 1860 (dicke schwarze Kurve).
Die durchgezogene dunkle Kurve zeigt den Effekt
der Treibhausgase, die helle graue den einschlieflich
der Sulfataerosole und die graue den zusétzlich mit
Ozonénderungen, jeweils fiir ein gleitendes 5-jahri-
ges Mittel. Die Temperatur ist bis 2003 um weitere
0,2 K angestiegen, weniger als die Modellergebnisse,
die Emissionen lagen aber auch um 50 % unter den
1990 angenommenen Zuwachsraten.



196 L. Bengtsson: Natirliche und anthropogene Antriebe des Klimasystems

promet, Jahrg. 30, Nr. 4, 2004

0 60°0 120°0 180

AQ
30° S

60° S

90° S —
180 120°W 60°W 0 60°0 120°0 180
—=T] I I Em——
-0,01 0 0,01 0,02
Temperaturanderung in K/Jahr

Abb. 29-11: Beobachteter Trend der oberflichennahen Lufttem-
peratur 1900-1994 und simulierter Trend fiir die glei-
che Periode (ECHAM4/OPYC3).
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Abb. 29-12: a) Mittlerer breitenabhingiger Strahlungsantrieb an
der Tropopause fiir 2030-2050 fiir drei Simulationen
GHG, GSD und GSDIO; b) zugehorige breitenab-
héngige Erwédrmung in Oberflichennédhe; nach
ROECKNER et al. (1999).

Als nichstes soll das Verhéltnis zwischen zonal ge-
mitteltem Antrieb und Reaktion als Funktion der geo-
graphischen Breite fiir den Zeitabschnitt 2040-2050
untersucht werden (Abb. 29-12). Das Ergebnis ist dhn-
lich dem fiir ein anderes Experiment, ohne zirkulie-
renden Ozean aber mit einer Ozeandeckschicht, was
auf die groBe Bedeutung atmosphirischer Prozesse
hinweist. Der GHG-Lauf mit maximalem Antrieb bei
20° N zeigt die hochste Erwdrmung in hohen nord-
lichen Breiten; das gilt auch noch fiir GSD und
GSDIO, obwohl der Antrieb in diesen Breiten wegen
der hohen Schwefelbelastung relativ gering ist. Woher
kommt das?

Das Erwarmungsmuster ist die Folge einer Reihe von
Riickkopplungen im Modell. Wegen der Komplexitit
des Modells und der langen Zeitskalen ist eine Analy-
se nur ein erster Erklarungsversuch. Die meisten Mo-
delle erhohen als erste Reaktion den Wasserdampfge-
halt und halten die relative Feuchte annidhernd kon-
stant, was eine positive Riickkopplung auslost. Dieser
Effekt ist besonders stark in Gebieten hohen Wasser-
dampfgehaltes wie der Innertropischen Konvergenz-
zone und die Erwéarmung ist tiber Land hoher als tiber
dem Meer, weil die Wirmekapazitit die Erwdrmung
verzogert. Die Erwdrmung ist besonders verzogert im
stark durchmischenden siidlichen Ozean. Auch die Zy-
klonenbahnen riicken etwas polwirts, besonders in der
nordlichen Erdhilfte. In hohen Breiten wirkt auch der
Riickgang der Schnee- und Eisbedeckung weiter er-
wirmend. Diese und weitere Riickkopplungen sind
der Grund fiir die komplexe Reaktion. Da die Riick-
kopplungen von der jeweiligen Parameterisierung
physikalischer Prozesse im Modell abhéngt, miissen
sich die Modellergebnisse deutlich unterscheiden, wie
schon in Abb. 29-8 gezeigt.

Ein weiteres Problem muss hier noch erortert werden:
Radiosonden- und Satellitendaten zeigen eine schwi-
chere Erwarmung in der mittleren und oberen Tropo-
sphére als an der Oberfldche in-situ gemessen (sieche
u. a. CHRISTY et al. 2003; BENGTSSON et al. 2004).
Das ist schwer verstiandlich, weil Modelle hohere Er-
wiarmung in der oberen Troposphédre berechnen.
BENGTSSON et al. (1999) haben das untersucht und
die Beobachtungen als sehr wahrscheinlich korrekt be-
zeichnen konnen, weil die Modelle weder die Ozon-
verdiinnung in der Stratosphire noch das dortige Vul-
kanaerosol beriicksichtigt haben.

Wir finden in diesem Zusammenhang fiir zusitzliche
Modellexperimente (GSO, GSP, GSOP, siche Tab. 29-3
und Abb. 29-13): Die Hauptunterschiede zu GSDIO
treten in hohen Breiten der nordlichen Erdhilfte so-
wohl in der Troposphére wie der Stratosphére auf. Hier
weist besonders hohe interne Dynamik auf die Bedeu-
tung der mehrfachen Modellldufe (Ensembles) hin.
Abb. 29-14 verdeutlicht zusétzlich die Bedeutung von
Vulkanausbriichen (GSP) und stratosphérischer Ozon-
verdiinnung (GSOP) sowohl fiir mittlere wie be-
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Bezeichnung Experiment und Antrieb

GSO Wie GSDIO mit Messdaten der stratosphérischen
Ozonverteilung, 2 Modellldufe

GSP Wie GSDIO, aber zusitzlich mit Pinatubo-Ausbruch

GSOP | Wie GSDIO mit Messdaten der stratosphérischen

Ozonverteilung sowie Berticksichtigung des
Pinatubo-Ausbruchs

Simulationsperiode

Tab. 29-3: Modellldufe mit Beriicksichtigung
der stratosphidrischen Ozon-Ver-

1979-1999 teilung und des Pinatubo-Aus-
1991-1997 bruchs.
1979-1997

Modelllauf GSOP GSOP

(Mittel)
@)
-0,17
+0,10
+0,10
+0,12

GSOP

(Minimum) (Maximum)

(2)
-0,15
+0,02
+0,03
+0,04

(6))
-0,17
+0,16
+0,15
+0,19

Druckniveau
50 hPa
500 hPa
850 hPa
Boden

a) GSO

100 -
200 A
300 A
400 A
500 A
600 1
700 A
800
900 1

Druck in hPa

90°S 60°S 30°S 0  30°N 60°N 90°N
b) GSO-GSDIO
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Abb. 29-13: a) Breiten-Hohen-Schnitt der Temperaturdnderung
pro Dekade fiir die Periode 1979-1997 fiir den Mo-
dellauf GSO; b) Differenz GSO-GSDIO; jeweils
Mittel aus 2 Simulationen. Man beachte die starke
Abkiihlung in der unteren Stratosphére hoher Brei-
ten.

sonders starke oder schwache Erwdrmung der Tropo-
sphére in den 6 Realisierungen. Die Tab. 29-4 erweitert
das durch Angabe der Temperaturédnderungen bei den
Druckniveaus 50, 500 und 850 hPa sowie an der Ober-
flaiche. Der Effekt des reduzierten stratosphérischen
Ozons ist: stark verminderte Erwdrmung in der unte-
ren Stratosphére und oberen Troposphére sowohl fiir
den mittleren, maximalen und minimalen Temperatur-
trend in allen 6 Realisierungen. Wird auch noch der
Ausbruch des Pinatubo berticksichtigt (Abb. 29-14 und
Tab. 29-4), so folgt fiir die Realisierung mit minimalem

Tab. 29-4: Vergleich dekadischer Temperaturtrends in K seit 1979
fiir das GSOP-Experiment. (1): Mittelwert von 6 Modell-
laufen, (2) und (3): kleinster bzw. groBter dekadischer
Temperaturtrend aller Modellldufe. Beim GSOP-Experi-
ment wurden zusitzlich zum GSDIO-Experiment noch
die Effekte des stratosphdrischen Ozons sowie des Pina-
tubo-Ausbruchs berticksichtigt.
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Abb. 29-14: a) Breiten-Hohen-Schnitt der Temperaturdnderung
pro Dekade fiir mittleres stratosphérisches Ozon
und den Ausbruch des Vulkans Pinatubo (GSOP);
b) fiir Modelllauf mit minimaler Erwdrmung der
Troposphire und c) mit maximaler Erwdrmung der
Troposphire.
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Trend, dass es fast keine mittlere globale Erwdrmung
mehr gibt.

In Abb. 29-15 werden die geographischen Muster fiir
das Ensemblemittel und die Realisierungen maxima-
len bzw. minimalen Trends im 50 und 500 hPa Niveau
sowie an der Oberfldche vorgestellt, wobei jeweils ne-
ben der Ozonverdiinnung in der Stratosphére auch der
Ausbruch des Pinatubo beachtet wurde. Die Abkiih-
lung der Stratosphére ist besonders ausgeprigt in den
hohen Breiten beider Erdhilften, die Erwdrmung in
den Tropen ist eine Folge des Vulkanausbruchs. Im 500
hPa-Niveau gibt es markante Musterverschiebungen
fuir verschiedene Realisierungen (Laufe) aufgrund ho-
her interner Variabilitdt. Auch an der Oberfldche ver-
schieben sich die Muster. Uber Teilen Eurasiens
(40 -70° N;10° W - 135° E) ist die Differenz des Trends
pro Jahrzehnt zwischen wéarmster und kéltester Reali-
sierung sogar 0,8 K. Nehmen wir an, dass die wirkliche
Atmosphire sich ebenso verhilt, dann kann man aus
Beobachtungen iiber so kurze Zeitabschnitte keine
Aussagen iiber die globale Klimaidnderung machen,
und noch weniger, falls nur Regionen betrachtet wer-
den.

a) GSOP Mittel Boden

6 Zusammenfassung und Schlussfolgerungen

Beobachtungen zusammen mit theoretischen Studien
und Klimamodellsimulationen erlauben fiir die ober-
flichennahe Lufttemperatur der nordlichen Erdhilfte
der letzten etwa 1000 Jahre folgende Charakterisie-
rung: Erstens, eine mit der Milankowitsch-Theorie
konsistente langsame Abkiihlung bis 1900 von insge-
samt 0,2 K. Zweitens, ein rapider Temperaturanstieg
im 20. Jahrhundert, der hochstwahrscheinlich anthro-
pogen ist. Uberlagert sind groBe Schwankungen bei
Zeitskalen von Jahren bis mehrere Jahrzehnte, welche
hochstwahrscheinlich aus internen Wechselwirkungen
folgen. Auch groB3e Vulkanausbriiche tragen dazu bei
und konnen tiber einige Jahre die Oberflache kiihlen.
Falls langfristige Schwankungen der Bestrahlungsstar-
ke der Sonne existieren, konnen diese in #dhnlicher
Weise langfristige Schwankungen der Temperatur ver-
ursachen.

Wir konnen auch recht sicher ausschlieBen, dass die
bisher noch nicht beobachtete massive Erwdrmung im
20. Jahrhundert von natiirlichen Prozessen angesto3en
worden ist, weil sowohl Amplitude als auch Andauer
zu grof3 sind, um von einem Modell wiedergegeben zu
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Abb. 29-15: Temperaturdanderung pro Dekade fiir 1979-1997 in der Simulation (GSOP), links: fiir die Erdoberfldche, Mitte: im 500 hPa-
Niveau, rechts: im 50 hPa-Niveau. a) Mittelwert; b) minimale Erwarmung der Troposphire; c) maximale Erwidrmung der Tro-
posphire. Man beachte die starke Variabilitdt in hohen nordlichen Breiten.
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werden, noch konnen wir aus den Beobachtungen der
letzten 1000 Jahre Unterstiitzung fiir frithere dhnlich
massive Erwdrmungen finden.

Dass die Erwédrmung im vergangenen Jahrhundert an-
thropogen ist, wird auch von vielen Modellstudien ge-
stiitzt. Gekoppelte zeitabhédngige Modellsimulationen,
die von Anderungen der Treibhausgase und der Sulfa-
taerosole angetrieben worden sind, konnen mindes-
tens den beobachteten langfristigen Temperaturtrend
im 20. Jahrhundert wiedergeben, wobei es wichtig ist,
dass alle Einflussfaktoren beriicksichtigt sind. Dies ist
noch nicht ganz der Fall, weil andere als Sulfataeroso-
le und in der Atmosphére gebildete Treibhausgase wie
Ozon noch nicht voll beriicksichtigt worden sind. Auch
Landnutzungsidnderungen als Folge der Landwirt-
schaft, der Forstwirtschaft und der Verstddterung sind
nur unzureichend enthalten.

Sogar wenn Modelle in der Simulation einer Erwér-
mung libereinstimmen, gibt es doch Modellunterschie-
de beziiglich Muster und Geschwindigkeit der Erwér-
mung, was auf die Bedeutung der Riickkopplungen fiir
regionale Anderungen von Temperatur, Niederschlag
und Zirkulationsmustern hinweist. Noch ist das Mo-
dellergebnis starker von Modelleigenschaften als De-
tails des Antriebs bestimmt. Daraus folgt, dass die Mo-
delle sehr detailliert sein miissen, denn eine systemati-
sche Schwiche wiirde ein fehlerhaftes Muster der Kli-
maénderungen erzeugen. Mindestens das gegenwérti-
ge Klima und seine Variabilitdt miissen sie beschreiben
konnen. Vereinfachte Modelle konnten irrefiihrend
sein. Die gegenwirtigen Modelle leiden noch an unzu-
reichender horizontaler und vertikaler Auflésung, wo-
durch Orographie und Kiistenlinien sowie Zirkula-
tionsmuster nicht gut genug aufgelost bzw. wiederge-
geben werden. Das betrifft nicht nur regionale Klima-
simulationen, sondern auch zum Teil die groBraumige
Zirkulation, weil diese zum Teil von mesoskaligen Wet-
tersystemen angetrieben wird.

Ein weiteres grof3es Problem ist die Darstellung physi-
kalischer Prozesse, die vom Modellgitter nicht aufge-
16st werden, als da sind Wolken-Strahlungs-Wechsel-
wirkung, hoch- bzw. tiefreichende Konvektion, Turbu-
lenz in Grenzschicht und freier Atmosphire bzw. im
Inneren von Ozeanen. Sie sind Beispiele fiir schwierig
zu handhabende Prozesse, weil zum Teil Beobach-
tungen fehlen sowie manchmal auch das Prozessver-
stdndnis.

Die Kopplung zwischen Atmosphére und Ozean ist ein
besonderes Problem. Geringe Anderungen von Wol-
ken und Meereis beeinflussen drastisch den Austausch
von Energie und Wasser. Kleine Fehler in den Modell-
komponenten konnen als langfristige Klimadrift bei
Integration iiber Jahrhunderte wieder gefunden wer-
den. Viele Modellierer handhaben dies durch kleine
systematische Korrekturen der Energiefliisse an der
Oberfldache, so dass ohne Klimaidnderungen keine

Drift auftritt. Simulationen von Klimaidnderungen sind
daher Storungsrechnungen und wahrscheinlich dann
falsch, wenn die Storungen zu grof3 werden. Fiir Simu-
lationen bei doppeltem oder dreifachem CO,-Gehalt
scheint das jedoch noch keine groffe Einschréankung zu
sein.

Die so genannte Flussanpassung (flux adjustment), zu-
erst beschrieben von SAUSEN et al. (1988), ist kriti-
siert und als Beispiel dafiir herangezogen worden, dass
gekoppelte Modelle, die sie verwenden, weniger glaub-
wiirdig seien. Jiingst sind Modellldufe mit signifikant
geringerer Anpassung der Energiefliisse oder ganz oh-
ne sie vorgestellt worden. Mit oder ohne Flussanpas-
sung sind die Ergebnisse jedoch sehr dhnlich. Es ist zu
erwarten, dass die neue Generation der gekoppelten
Modelle, z. B. ECHAMS/MPI-OM in Hamburg, diese
Debatte beendet, weil sie ohne Flussanpassung aus-
kommt.

Ein herausragendes Problem, welches abschlieend
hier betont werden muss, ist die inhédrente stochasti-
sche Variabilitdt der Modelle und - wie ich glaube -
auch der Natur. Rein zufillig konnen Klimaanomalien
Jahrzehnte andauern und regionales Klima signifikant
beeinflussen. Solche Anomalien werden oft als Klima-
dnderungen missverstanden, wie nach der Periode von
1930 bis 1940 und erneut nach dem kalten Abschnitt in
den 60er und 70er Jahren des 20. Jahrhunderts, als Kli-
maforscher die Moglichkeit eines anhaltenden Wech-
sels zu einem viel kélteren Klimaabschnitt vorschlu-
gen.

Wir wissen noch nicht, ob Anomalien wie El Nifio und
die nordatlantische Oszillation sich bei allgemeiner
Erwéarmung systematisch dndern.

Zum Schluss soll zur Frage nach der dynamischen Sta-
bilitdt des Klimas der Erde zuriickgekehrt werden, ob
also das Klima transitiv oder intransitiv ist. Das wahr-
scheinlichste Ereignis, das den Umschwung in ein an-
deres Klimaregime bringen konnte, ist - wenn auch nur
regional - die Schwichung bzw. der Stopp der thermo-
halinen Zirkulation des Nordaltantiks. Die Folge wi-
ren niedrigere Temperaturen der Ozeanoberfldche
(MAROTZKE und WILLEBRAND 1991). Modelle
haben darauf hingewiesen, dass eine solche Instabilitit
angeregt werden konnte durch erhohte Niederschlige
entlang der Zugbahnen nordatlantischer Tiefdruckge-
biete oder rasches Schmelzen des siidlichen gronléndi-
schen Inlandeises. Ob ein solches Ereignis Wirklichkeit
wird, ist ungewiss und viele detailliertere Modellstu-
dien einschlielich neuer Testdaten sind dazu notwen-
dig.
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