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Zusammenfassung

Ziel der vorliegenden Arbeit und der heutigen Aerosolforschung ist es, die geographische
und zeitliche Variation der Strahlungseigenschaften atmosphirischer Aerosole in Klima-
modellen zu berticksichtigen, also den Strahlungsantrieb der Aerosole zu bestimmen und
daraus die Klimawirkung abzuschéitzen.

Da eine interaktive Beriicksichtigung von Aerosolen in ihrer Gesamtheit einschlieflich
Entstehung, Transport und Riickkopplungen aufgrund der Komplexitit in Klimamodellen
nicht moglich ist, wird der Globale Aerosoldatensatz (GADS) (IKopke et al. (1997)) fiir
diese Untersuchungen benutzt. Dieser, auf Messungen und realistischen Modellannahmen
basierende Datensatz, beinhaltet natiirliches und anthropogenes Aerosol und a8t sich
ohne grofien Rechenzeitaufwand in Klimamodellen beriicksichtigen. Das wird in dieser
Arbeit ausfithrlich beschrieben, die sich wie folgt gliedert:

Mit einem é-Eddington-Strahlungstransportmodell wird der Strahlungsantrieb durch Ae-
rosol in Abhéngigkeit von der Oberflichenalbedo und dem Zenitwinkel abgeschitzt. Fiir
ein mittleres Aerosol erhalten wir im globalen Mittel einen negativen kurzwelligen Strah-
lungsantrieb, der regional inhomogen ist. In Abhangigkeit vom Sonnenwinkel, der Bo-
denalbedo und den optischen Eigenschaften des Aerosols kann der Antrieb sowohl negativ
als auch positiv sein. Die Abhéngigkeiten sind nicht linear.

Der direkte Aerosolstrahlungsantrieb wirkt sich auf die Temperatur aus. Anhand einer
vertikalen Séule des Klimamodells (ECHAMI1D) werden die Auswirkungen des Aerosol-
strahlungsantriebs auf die diabatischen Prozesse und die Temperatur berechnet. Eine
verdnderte Aerosolzusammensetzung als Folge der Industrialisierung ist eine mdogliche
Ursache fiir die Reduktion der Globalstrahlung. Die in dieser Arbeit vorgestellte Sensiti-
vitatsstudie mit dem ECHAMID fiir mittlere nérdliche Breiten ergibt, da die Anderung
der Aerosolzusammensetzung zu einer Reduktion der Globalstrahlung um 16 W/m? im
Jahresmittel fithrt. Der Vergleich mit der Literatur zeigt, dafl die direkte Strahlungswir-
kung von Aerosol hier einen Anteil von bis zu 20% an der Reduktion der Globalstrahlung
ausmacht. Die verdnderte Aerosolzusammensetzung fithrt zur Erwarmung der bodenna-
hen Schichten um 0.3 K, verursacht durch den erhchten RuBanteil. Es folgt, dafl Ruff zur
Bestimmung der Klimawirkung anthropogener Aerosole zu beriicksichtigen ist.

Der Globale Aerosoldatensatz wird in das globale Zirkulationsmodell (ECHAM4) in-
tegriert. Aus den Teilchenzahlen der GADS Aerosolkomponenten werden Massenmi-
schungsverhaltnisse bestimmt und die optischen Eigenschaften der Aerosole an die Spek-
tralbereiche des ECHAM4 angepasst.

Der direkte Aerosolstrahlungsantrieb wird fiir die wolkenfreien Gebiete bestimmt, Riick-
kopplungsmechanismen werden ausgeschlossen. Im globalen Mittel betragt der gesamte
kurzwellige Strahlungsantrieb durch GADS am Oberrand der Atmosphéare im Januar -1.4
W/m?, -2.1 W/m? im Juli. Die Sonnenstrahlung wird am Boden im globalen Mittel im
Januar um -4.3 W/m?, im Juli um -6.5 W/m? reduziert.
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Um die mittlere Klimawirkung des direkten Aerosolstrahlungsantriebs zu untersuchen,
werden die Ergebnisse aus permanenten Januar und Juli Simulationen des ECHAM4
iiber 20 Jahre gemittelt und ausgewertet. Es werden die Anderungen der Strahlungs-
fliisse, Temperatur, Warmefliisse, Bewolkung und Niederschlags sowie des Geopotentials,
verursacht durch die Wechselwirkung und Riickkopplungen des direkten Aerosolstrah-
lungsantriebs mit dem Klimasystem, betrachtet. Die wichtigsten Ergebnisse sind:

Der global mittlere kurzwellige Strahlungsantiieb am Oberrand der Atmosphére durch
GADS betrigt im Januar -1.4 W/m?, -0.1 W/m? im Juli, der langwellige Antrieb im
Januar 2.02 W/m? und 0.86 W/m? im Juli. Der direkte langwellige Strahlungsantrieb
durch Aerosole, bei dem mineralische Teilchen eine entscheidende Rolle spielen, kann
nicht vernachlédssigt werden.

Im globalen Mittel kithlt das Aerosol die bodennahen Schichten um -0.2 K im Winter,
erwarmt sie im Sommer um 0.17 K. Dies zeigt, dafi die Gesamtheit der Aerosole den
globalen Treibhauseffekt je nach Jahreszeit und Region verstirken oder reduzieren kann.

In polaren Breiten fiihrt Aerosol zu verstirktem Schneefall. Der konvektive Niederschlag
wird im zonalen Mittel sowoh! im Sommer als auch im Winter reduziert.

Ein Vergleich der Klimawirkung, der bis heute im Klimamodell beinhalteten Aerosole,
mit der des GADS zeigt, wie unzureichend Aerosolen bisher im Modell Rechnung getragen
wurde.

Der Versuch einer Validierung des Stahlungshaushalts des ECHAM4 inklusive GADS mit
ERBE-Messungen weist auf qualitative Verbesserungen des Stahlungshaushalts durch

GADS hin.

Es gibt komplexe Untersuchungen zum globalen Strahlungsantrieb von mineralischen Teil-
chen und wasserloslichen Teilchen mit Ruff. Daher werden diese Komponenten des GADS
fiir Experimente gewéhlt, um einen direkten Vergleich zu erméglichen. Die Ergebnisse
der Modellsimulationen zeigen gute ﬂbereinstimmung mit der Literatur und bestarken
das Resultat dieser Arbeit:

Der Globalen Aerosoldatensatz liefert in den hier benutzten Modellen gute Ergebnisse.
Eine Vielzahl von Abschitzungen und Untersuchungen zur Klimawirkung des direkten
Aerosolstrahlungsantriebs sind auf einfache und flexible Weise moglich. Es wurde nachge-
wiesen, daf die Berticksichtigung von Aerosolen in den Modellen notwendig und zwingend
ist. Fiir Klimarechnungen ist die Beriicksichtigung von Aerosolen in Form des Globalen
Aerosoldatensatzes zeitgemiafi und ausreichend.
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1 Einleitung

1.1 Motivation

Globale Klimadnderugen, die durch menschliche Einfliisse hervorgerufen werden, sind von
allgemeinem, politischem, wirtschaftlichem und wissenschaftlichem Interesse.

Bereits 1988 zeigt Grassl (1988) die moglichen Auswirkungen einer verinderten Ae-
rosolzusammensetzung auf den Strahlungshaushalt und das Klima auf. Anhand von
Abschédtzungen der zonalen Mittel des direkten und indirekten Klimaantriebs durch Ae-
rosole weist er einen signifikanten Antrieb in den mittleren nérdlichen Breiten nach und
fordert die Beriicksichtigung von Aerosolen und deren Transport in Klimamodellen. Das
Intergovernmental Panel on Climate Change (IPCC) hebt ebenso deutlich die Rolle von
Aerosolteilchen an globalen Klimainderungen hervor (IPCC, 1994). Auf der Dahlem
Konferenz 1994 ’Aerosol Forcing of Climate’, wurden die Ziele zukiinftiger Aerosolfor-
schung wie folgt definiert (Duce, 1994):

Ziel der Aerosolforschung ist die Einschatzung der kontrollierenden Faktoren, der geogra-
phischen und zeitlichen Variation der Strahlungseigenschaften atmosphdrischer Aerosole,
sowie die Uberprifung des Umfangs, in dem das Forcing durch direkte und indirekte Ef-
fekte dem der Treibhausgase entgegenwirken.

Aerosol, die Gesamtheit fliissiger und fester Partikel im Luftvolumen im Nano- und Mi-
krometerbereich unterliegt einem atmosphérischen Kreislauf mit unterschiedlichen natiir-
lichen und anthropogenen Quellen, chemischen und physikalischen Umwandlungen und
vertikalem und horizontalem Transport, sowie Senkenprozessen. Die regional und zeitlich
variable Zusammensetzung des Aerosols bewirkt sowohl einen direkten als auch einen in-
direkten inhomogenen Antrieb des Klimasystems: direkt durch Reflexion und Absorption
solarer und terrestrischer Strahlung, indirekt durch die Anderung der Strahlungseigen-
schaften von Wolken sowie durch die Becinflussung der Chemie der Atmosphére, z.B.
Anderung der Spurenstoffkreisliufe durch Aerosoloberflichen. Dariiber hinaus ist die
Strahlungswirkung des Aerosols abhéngig vom Einfallswinkel der Strahlung und von der
Bodenalbedo.

Diese Komplexitdt der Aerosolmikrophysik und -chemie begriindet die Tatsache, daf
bis heute kaum eine umfassende Abschatzung des globalen Klimaantriebs, sowohl durch
anthropogene als auch natiirliche Aerosole in der Troposphare, auf der Grundlage ei-
nes Klimamodells existiert. Einen ersten Ansatz zur Abschétzung der globalen Aerosol-
Strahlung-Wechselwirkung fiir anthropogenes und natiirliches Aerosol in einem Klimamo-
dell liefert die Studie von Tanre (1984). Detaillierte, prozeforientierte, mikrophysikalische
Transportmodelle zur Abschatzung der Aerosoleigenschaften und -konzentrationen gibt
es bisher nur fiir einige Aerosolkomponenten. Der Nachteil ist, daf} sie sehr rechenzeitin-
tensiv sind und es kurzfristig keine Moglichkeit geben wird, alle Aerosole im Klimamodell
zu beriicksichtigen.

Hier setzt diese Arbeit an: Welche Madaglichkeit gibt es derzeit, um Aerosole,
thre Verteilungen und optischen Eigenschaften effizient in Klimamodellen zu
beriicksichtigen und wie wirken sich die Aerosole auf das Klima aus?
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Effizient in Bezug auf die Rechenzeit von Klimamodellen bedeutet, dafl es sinnvoll ist,
insofern man sich nicht fiir prozessorientierte Details der Aerosolphysik interessiert, zu
einem mehr oder weniger fixen Aerosol {iberzugehen.

Ein derartiger Ansatz wird derzeit im globalen Klimamodell ECHAM des MPI Hamburg
angewendet, der jedoch bereits in den siebziger Jahren entwickelt wurde, und vom Kon-
zept her mittlerweile veraltet ist. Bei dieser Methode werden die globalen Verteilungen der
optischen Eigenschaften fiinf verschiedener Aerosole sowie dreier Hintergrund-Aerosole
im Strahlungstransport beriicksichtigt. Die optischen Eigenschaften der Aerosole wurden
von Shettle und Fenn (1976) aus Messungen abgeleitet. Die globalen Verteilungen dieser
Aerosole entstanden auf der Grundlage von Empfehlungen des WCP 12 Reports (1980).
Zusitzlich wurden Plausibilitdtsannahmen gemacht, um das Aerosol im Klimamodell
zu beriicksichtigen. Dieses Konzept ermoglicht keinerlei Riickschliisse auf tatsichliche
Massenmischungsverhaltnisse oder Teilchenzahlen. Auch ist keine Flexibilitdat vorgese-
hen. Das bedeutet, daB man keine Sensitivitatsstudien beziiglich einzelner Aerosole
durchfithren kann. Jedoch stellen sie eine Vergleichsbasis, einen Referenzzustand dar.
Das von Toon und Pollack (1976) entwickelte Modell mittlerer atmosphérischer Aerosole
ist ebenfalls veraltet.

Zum heutigen Zeitpunkt gibt es ebenso keine globalen flichendeckenden Messungen von
Aerosolzusammensetzungen und optischen Eigenschaften. Eine globale Zusammenstel-
lung exisitierender Messungen der Aerosole, sowohl ihrer mikrophysikalischen Eigenschaf-
ten als auch der optischen, und Transportrechnungen sind in dem Globalen Aerosolda-
tensatz (GADS) nach Kopke et al. (1997) enthalten. Daher bietet sich GADS derzeit
zur Beriicksichtigung von Aerosolen in Klimamodellen an. Er basiert auf dem Konzept
der externen Mischung intern gemischter Aerosole. Es werden alle Aerosolkomponenten
eingeschlossen, die fiir die Atmosphéire reprasentativ sind. Sie werden charakterisiert
durch ihre GroBenverteilung und ihren Brechungsindex in Abhéangigkeit von der Wel-
lenldnge. Diese Aerosole resultieren ans Quellen am Boden und der freien Atmosphire,
Umwandlungs- und Senkenprozessen. Basierend auf der Mie-Theorie wurden fiir die Ae-
rosolkomponenten die optischen Eigenschaften zwischen 0.3 und 40 gm in 8 verschiedene
Feuchteklassen berechnet. Zusétzlich zu den optischen Eigenschaften liegt die globale
Verteilung der Aerosolkomponenten auf einem 5 x 5 Grad Gitter fiir Winter und Som-
mer vor. Ebenfalls berticksichtigt sind die Vertikalprofile der Aerosolverteilungen.

Dieser Aerosoldatensatz eignet sich daher gut zur Integration in das globale spektrale
Zirkulationsmodell ECHAM (Roeckner et al., 1996) am DKRZ in Hamburg. GADS kann
in die T21-Version mit 19 Niveaus des ECHAM iibernommen werden. Die optischen
Eigenschaften der Aerosolkomponenten werden im Strahlungscode direkt verwendet.

Aufgrund der Stukturierung von GADS ist es moglich, Abschiatzungen zum Strahlungs-
antrieb sowohl durch das Gesamtaerosol als auch durch jede Komponente einzeln durch-
zufithren. Die Ergebnisse konnen ebenso zur Verifizierung weiter entwickelter Aerosol-
transportmodelle herangezogen werden.

AufBerdem kénnen anhand der Rechnungen mit der 1-dimensionalen Version des ECHAM
und der Verwendung von GADS die Auswirkungen des direkten Strahlungsantriebs von
Aerosolen, z.B. auf die Reduktion der Globalstrahlung, interpretiert werden.
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1.2 Wissensstand

Die Auswirkungen des méglichen direkten Antriebs von troposphérischem Aerosol konn-
ten bisher anhand von Modellierungen nur grob abgeschitzt werden. Messungen liegen
nur fiir bestimmte Regionen vor.

e Eine signifikante Reduktion der solaren Einstrahlung im Vergleich zu vorindustriel-
len Zeiten wurde sowohl in den USA (Ball und Robinson, 1982) als auch in Europa
von Liepert et al. (1994) festgestellt. Ball und Robinson (1982) gehen davon aus,
daf die solare Einstrahlung pro Jahr im Osten der Vereinigten Staaten um etwa
7.5 % reduziert wird. Liepert et al. (1994) weisen anhand von Messungen eine Re-
duktion der Globalstrahlung von 2% — 3% pro Jahrzehnt fiir die vergangenen vier
Jahrzehnte nach.

e Auch in China kann man in der Sichuan-Provinz eine Abkiihlung und eine Reduk-
tion der Solarstrahlung am Boden innerhalb der letzten 40 Jahre festellen, die zu ei-
nem wesentlichen Anteil auf eine Zunahme der Aerosolkonzentration zuriickzufithren
ist (Xiaowen et al., 1995).

o Coakley et al. (1983) gehen von einer globalen Abkiithlungsrate von 2-3 K durch
Hintergrundaerosol aus. Unter der Annahme, daf sich etwa 50% des Aerosols aus
anthropogenem Sulfataerosol und organischen Teilchen zusammenstzen, schitzt An-
dreae (1995) die Abkiihlungsrate durch anthropogenes Aerosol auf 1-1.5 K. 1985
stellen Coakley und Cess (1985) eine Studie vor, in der der direkte Strahlungsantrieb
durch troposphérisches Aerosol natiirlichen Ursprungs im Klimamodell berticksich-
tigt wird. Im globalen Mittel wird der solare Strahlungsfluf am Oberrand der At-
mosphére um 3 W/m? reduziert, am Boden um 4.4 W/m?, die untere Troposphire
gewinnt 1.4 W/m?2. Uber den Kontinenten wird die Temperatur um -0.27 K redu-
ziert.

o AVHRR-Satellitenmessungen lokalisieren anwachsende optische Dicken von Aero-
sol iiber den Ozeanen der Nordhemisphére in der Nihe industrialisierter Regio-
nen und westlich der Sahara (Durkee et al., 1983). Auswertungen von Messungen
des Nimbus-7-Satelliten mit dem Total Ozone Mapping Spectrometer (TOMS) von
Herman et al. (1997) liefern Verteilungen UV absorbierender Aerosole durch Bio-
massenverbrennung, Wiistenaerosole, vulkanische Asche und brennende Olquellen
oberhalb von 1-2 km Héhe fiir den Zeitraum zwischen 1979 und 1993.

e Enghardt und Rohde (1993) zeigen, da der prognostizierte Temperaturanstieg
durch Treibhausgase der Nordhemisphére durch Aerosole abgeschwicht wird.

e Grofiskalige Simulationen zur Verteilung atmopharischen Aerosols wurden fiir mi-
neralische Teilchen von Westphal (1988) und Tegen (1996) durchgefithrt. Wefers
et al. (1990) und Joussaume et. al (1989) bestimmen die globale Verteilung von
Wiistensand. Weitergehend untersucht Tegen (1996) den Einflul mineralischen
Aerosols, das durch anthropogene Einwirkung freigesetzt wird, auf den Strahlungs-
haushalt. Dabei zeigt sich, dal mineralisches Aeorosol zu einem Anteil von 30-50
%, durch Bearbeitung von Béden, freigesetzt wird. Sie zeigt, daB der mittlere
durch mineralische Aerosole verursachte Strahlungsantrieb vergleichbar mit dem
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der Treibhausgase und industrieller Sulfat-Aerosole ist.

o Globale Modelle zur Bestimmung der Sulfatverteilung existieren von Langner (1998).
Diese Verteilungen lieferten die Grundlage zur Abschétzung der direkten Klimawir-
kung von Sulfaten. Charlson et al. (1992) schitzen den globalen mittleren solaren
Strahlungsantieb durch die anthropogenen Sulfate mit -0.3 W/m? ab, Kiehl und
Briegleb (1993) mit -0.6 W/m?. Taylor und Penner (1994) koppelten ein tro-
posphérisches Chemie Modell mit einem globalen Klimamodell. Sie gehen von
einem globalen mittleren Strahlungsantrieb von -0.9 W/m? aus. Weitergehende
Untersuchungen von Nemesure et al. (1995) betrachten die Sensitivitat des kurzwel-
ligen Strahlungsantriebs anthropogenen Sulfataerosols beziiglich der Teilchengréfe,
Zusammensetzung und relativer Feuchte. Das Intergovernmental Panel on Clima-
te Change (IPCC, 1994) schatzt den globalen mittleren Strahlungsantrieb durch
Sulfataerosol und Aerosol aus Biomassenverbrennung anf -0.3 — -1.5 W/m?2.

e Den Schwefelkreislauf und seinen Effekt auf die kurzwellige Strahlung untersuchen
Feichter et al. (1997). Sie koppeln das globale Zirkulationsmodell ECHAM4 mit
eimem Chemie Modell, um die Sulfatverteilung zu bestimmen. Der Wasserkreis-
lauf wird berticksichtigt. Sie fithren zwei Experimente durch: mit vorindustriellen
und derzeitigen Sulfatemissionen. Der direkte kurzwellige Strahlungsantrieb durch
Schwefel betrégt hier im Jahresmittel -0.35 W/m?, der indirekte Strahlungsantrieb
-0.64 W/m?.

¢ Globale Transportmodelle fiir Rufl wurden von Cooke und Wilson (1996) und Lious-
se et al. (1996), entwickelt. Penner et al. (1992) erstellen eine globale Ruiverteilung,.

e Haywood und Shine (1995) berechneten einen globalen mittleren Strahlungsantrieb
durch Ruf und Sulfatteilchen von 0.1 und -0.28 W/m?. Neuere Ergebnisse aus
Untersuchungen zum gekoppelten direkten Strahlungsantrieb von Rufi und Sulfaten
gibt es von Schult und Feichter (1997), die in Kapitel 8.1 genauer diskutiert werden.

o Keup-Thiel (1997) entwickelte ein Aerosoltransportmodul zur Integration in das
Klimamodell ECHAMS3. Dieses Modul l6st die Transportgleichungen fiir natiirliches
Aerosol dreier GroBenklassen und benutzt Parameterisierungen fiir die Quellen und
Senken sowie Wechselwirkungen von Aersolteilchen. Es ist in der Lage, die globale
Verteilung natiirlichen Aerosols zu berechnen.

Diese Ubersicht, die nicht den Anspruch auf Vollstandigkeit erhebt und sich auf den direk-
ten Aerosoleffekt beschrénkt, macht deutlich, daff die Untersuchungen zwar Erkenntnisse
zum Aerosoleinflufl liefern, aber zur Abschitzung des Strahlungseinflufies des gesamten
natiirlichen und anthropogenen Aerosols auf das Klima in einem globalen Klimamodell
noch unzureichend sind. Das fithrt dazu, daff in dieser Arbeit bei der Diskussion der
Klimawirkung troposphérischen Aerosols kein direkter Literaturvergleich maoglich ist.
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1.3 Vorgehensweise

Ausgehend von dieser Motivation gliedert sich die Arbeit wie folgt:

e Die erste Frage, die sich stellt, ist: Wie dndert das Aerosol den Strahlungstrans-
port? Dazu untersuchen wir die Abhangigkeit des kurzwelligen Aerosolstrahlungs-
antriebs von dem Einfallswinkel der Sonne und der Bodenalbedo, die ein globales
mittleres Aerosol verursacht. Dies Studie in Kapitel 3 wird mit einem §—Eddington-
Strahlungstransportmodell durchgefithrt und stellt eine wichtige Grundlage zur In-
terpretation des kurzwelligen Strahlungsantriebs durch Aerosol in Klimamodellen
dar.

e Der vom Aerosol modifizierte Strahlungstransport éndert die Temperatur und be-
einflufit die anderen diabatischen Prozesse. Anhand von Studien mit einer vertikalen
Séule des Klimamodells ECHAM3 (ECHAMI1D), in das mit Hilfe der Anomalie-
Forcing-Technik der Strahlungsantrieb durch Aerosol integriert wird, erhalten wir
einen sehr guten Einblick in die Wechselwirkung des Strahlungsantriebs durch Aero-
sol mit den diabatischen Prozessen, die zu weiteren Temperaturinderungen fithren.

Messungen der Sonnenstrahlung in Europa in mehreren Regionen zeigen einen
Trend zur Reduktion der Sonnenstrahlung am Boden. Hier bietet sich eine An-
wendungsmoglichkeit des ECHAM1D. Anhand einer realistischen Verdnderung der
Aerosolzusammensetzung wird gezeigt, daf§ die Verdnderung der Aerosolzusammen-
setzung eine mogliche Ursache dieser Reduktion ist. Die Berechnungen werden in
Kapitel 4 fitr mittlere nordliche Breiten vorgestellt.

e Die Abschitzung der globalen Klimawirkung des Aerosolstrahlungsantriebs stellt
das eigentliche Ziel dieser Arbeit dar. Dazu wird der Globale Aerosoldatensatz
(GADS) in das globale Klimamodell ECHAM des Deutschen Klimarechenzentrums
(DKRZ) integriert und Simulationen durchgefithrt. Der Datensatz liegt fir die
Sommer- und Wintermonate vor, daher werden die Integrationen iiber einen Zeit-
raum von jeweils 24 permanenten Monaten: Juli reprasentativ fir Sommer (Juni,
Juli, August) und Januar fiir Winter (Dezember, Januar, Februar) vorgenommen.
Es wird die T21-Auflésung mit 19 vertikalen Niveaus benutzt. Nach einer kur-
zen Einschwingphase des Modells von 4 Monaten werden die zu untersuchenden
meteorologischen Gréfien iiber zwanzig Monate gemittelt. Dabei werden die zeitli-
chen Mittelwerte sowohl als globale Verteilungen, zonale und globale Mittel unter-
sucht. Es ist nicht erforderlich, mit einem gekoppelten Ozean-Atmospharen-Modell
zu rechnen, da es sich um eine Abschitzung der heutigen Aerosol-Verteilung han-
delt, die konsistent mit dem heute beobachteten Klimazustand ist.

e Die Ergebnisse der Simulationen mit dem Globalen Aerosoldatensatz kénnen nicht
direkt validiert werden, da es bisher keine Klimamodelle gibt, die die Gesamtheit
der Aerosole auf einem aktuellen Standard beriicksichtigen. Daher wird in Kapitel 6
untersucht, inwieweit sich das mittlere Klima des ECHAM mit GADS im Vergleich
zu Messungen und den Aerosolen, die derzeitig im Klimamodell beriicksichtigt wer-
den, unterscheidet.

e In Kapitel 7 wird eine Validierung mit ERBE Daten versucht und abgeschiatzt, ob
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und inwieweit der GADS zu einer Verbesserung des Modellklimas fiihrt.

e Eine weitere Vergleichsmoglichkeit der Qualitit des GADS in Klimamodellen ist
die Auswahl einzelner Komponenten, fiir die bereits Modellrechnungen vorliegen.
Dies wird am Beispiel mineralischer Teilchen in Kapitel 8.1 sowie fiir Ruf und
wasserlosliche Aerosole in Kapitel 8.3 durchgefiihrt.

e Der Ausblick zeigt Moglichkeiten auf, den Globalen Aerosoldatensatz zu verbessern
und einen Jahresgang zu beriicksichtigen. Auflerdem wird ein Ansatz vorgestellt,
den Datensatz an hohere Modellauflssungen anzupassen.

2 Der Globale Aerosoldatensatz

Detaillierte auf der Mikrophysik basierende Modellierungen der komplexen Prozesse der
Quellen, Senken, Umwandlungsmechanismen und des Transports von Aerosolteilchen gibt
es derzeit nur fiir wenige Aerosole. Diese Art von Modellierung ist auch zu komplex, um
sie fiir alle existierenden Aerosole in ein Klimamodell zu integrieren. Deshalb bietet sich
GADS an, um ihn in ein Klimamodell fiir die Abschitzung der Klimawirkung von Aerosol
zu benutzen.

Der Globale Aerosoldatensatz (GADS) berticksichtigt alle natiirlichen und anthropogenen
Aerosole auf einem 5 x 5 Grad Gitter fiir Sommer (Juni bis August) und Winter (Dezem-
ber bis Februar). Die vertikale Auflésung liegt fiir 19 Schichten vor. Troposphirisches
Aerosol wird beschrieben als externe Mischung reiner oder intern gemischter Aerosolkom-
ponenten. Hier werden 10 Aerosolkomponenten definiert, die durch die Grossenverteilung
(mikrophysikalische Eigenschaft) und den wellenlangenabhangigen Brechungsindex (che-
mische Eigenschaft) characterisiert werden. Die Gréssenverteilung jeder Komponente ist
eine Log-Normal Verteilung. Hygroskopische und deliquescente Teilchen wachsen mit
ansteigender Umgebungsfeuchte; ihre Dichte und der Brechungsindex é#ndern sich. Diese
Variabilitét wird fiir 8 Feuchteklassen beriicksichtigt. Die optischen Eigenschaften jeder
Komponente werden fiir 60 Wellenlangenbereiche nach der Mie-Theorie berechnet. Das
Aerosol ist fiir jeden Gitterpunkt individuell aus bis zu jeweils 4 Komponenten zusammen-
gesetzt. Es wird in Teilchenzahlen gegeben, da man diese auch bei Feuchteinderungen als
konstant ansehen kann, Massenmischungsverhiltnisse jedoch abhingig von der relativen
Feuchte sind.

2.1 Die Aerosol Komponenten

e Wasserunlosliche Teilchen (INSO) sind eine Mischung aus Staub, Krustenmaterial
und nichtloslicher organischer Teilchen in mittleren Breiten, jedoch kein Wiistenaero-
sol.

Die Single Sacttering Albedo zeigt hohe Absorptionseigenschaften.

Diese Teilchen haben eine kurze Lebensdauer, daher findet man sie in Quellnéhe.
Quellen sind industrielle Prozesse, Asche, Erosion von Krustenmaterial sowie bio-
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gene Prozesse, wie Pollen, Sporen oder auch Teile von Blittern. Maximale Kon-
zentrationen findet man iiber trockenen Erdoberflichen mit wenig Bewuchs und
in Gebieten intensiven Ackerbaus, niedrigere Konzentrationen iiber feuchten Wald-
gebieten und Gebieten mit wenig Bewuchs. Die Konzentrationen sind im Winter
niedriger als im Sommer. Dies erklirt die hohen Werte {iber den Kontinenten,
niedrige Werte in polaren Regionen. Uber den Ozeanen ist diese Komponente ver-
nachléssigbar, ebenso in Wiistenregionen, wo mineralische Aerosole zu Beschreibung
des nichtloslichen Aerosolanteils dienen.

o Wasserlosliche Teilchen (WASO) bestehen aus verschiedenen Sulfaten, Nitraten
und anderen wasserloslichen Substanzen. Wasserlosliche Teilchen entstehen durch
Gas-Teilchen Umwandlung, industrielle und natiirliche Prozesse. Ebenso kénnen
sie vom Boden oder biologischen Quellen direkt frei gesetzt werden.

Die optischen Eigenschaften dieser hygroskopischen Teilchen sind abhéngig von der
relativen Feuchte. Die primére optische Eigenschaft liegt in der Streuung. Au-
flerdem sind diese Teilchen sehr wichtig fiir den indirekten Aerosoleffekt, da sie in
Verbindung mit Wolken, die optischen Eigenschaften derer verédndern.

Die anthropogenen Quellen fithren zn hohen Konzentrationen in industrialisierten
und stadtischen Regionen mit einem Maximum im Sommer. Auch die unterschied-
liche Regenwahrscheinlichkeit bestimmt den WASO Anteil, z.B. im tropischen Re-
genwald haben die wasserloslichen Aerosole in der trockenen Jahreszeit eine langere
Lebensdauer als in der Regenzeit und somit héhere Konzentrationen. Uber den
Ozeanen nimmt man an, dafl die wasserlosliche Komponente aus einer Mischung
von Seesalz Sulfat und Sulfat aus biologischer Aktivitit besteht. In polaren Regio-
nen findet man einen grofien Unterschied zwischen Sommer und Winter derart, daf
imm Winter durch einen verstarkten nordwérts Transport eine Ansammlung was-
serloslicher Teilchen erfolgt, dem ” Arktic Haze ”.

e Rufl (SOOT) entsteht durch Verbrennungsprozesse fossiler Brennstoffe, Haushalte,
Industrie, Heizung Verkehr und Biomassenverbrennung. Es sind also Aerosole, die
im wesentlichen durch anthropogene Prozesse erzeugt werden.

Sie haben eine ausgepréagte absorbierende Wirkung.

Somit spiegelt sich die Industrialisierung, und Besiedlungsdichte, sowie der tech-
nische Standard in der globalen Ruflverteilung wieder. Die Konzentrationen sind
im Winter dicht besiedelter Gebiete am hochsten. Auflerdem ist die Biomassenver-
brennung in Afrika und Siid-Amerika eine wichtige Rufiquelle. Rufl wird ebenfalls
iber die Ozeane transportiert und im Winter in arktische Regionen, so daf die
Konzentrationen ansteigen.

e Seesalz Aerosole werden hier in 2 Groflenklassen beschrieben, dem
— Accumulation Mode (0.1 ym < r, < 1 pm), (SSAM)
— und dem Coarse Mode (1 ym < r,, <10 um), (SSCM).

Seesalzteilchen sind reprasentativ fiir die Grenzschicht iiber dem Wasser. Thre Teil-
chenzahl wird in Abhéngigkeit von der Windgeschwindigkeit berechnet. Die jah-




8 2. Der Globale Aerosoldatensatz

reszeitliche Variablilitat der Windgeschwingigkeit spiegelt sich in den Verteilungen
wieder, z.B. im Winter gibt es hohe Seesalzkonzentrationen in nérdlichen Breiten.

¢ Diemineralischen Teilchen der ariden Regionen werden mit 4 Komponenten gleichen
Brechungsindexes jedoch unterschiedlicher Gréfie beschrieben:

— MINM, Teilchen im Nucleus Mode (0.01 um < r,, < 0.1 pm),
— MIAM, Teilchen im Accumulation Mode ( 0.1 um < rp,, < 1 pm) und
— MICM, Teilchen im Coarse Mode (1 pm < r, < 10 pm).

— MITR, beschreibt das Aerosol, das {iber grofie Distanzen transportiert wird,
wie z.B die Schicht Wiistenstaub westlich der Sahara iiber dem Atlantik.

Mineralische Teilchen unterliegen keiner Abhangigkeit von der Umgebungsfeuchte.

Die globale Verteilung mineralischen Aerosols ist stark jahreszeitenabhangig, was
auf das variable Zirkulationssystem zuriickzufithren ist.

e Die Komponente (SUSO) beschreibt das stratosphirische Aerosol, bestehend iiber-
wiegend aus Schwefelsdure. Maximale Werte treten im Sommer der Siidhemisphére
in der Antarktis Region auf.

2.2 Vertikale Aerosolverteilung

Die vertikale Aerosolverteilung ist abhéngig von der aktuellen thermischen Struktur und
den Mischungs Prozessen und damit sehr variabel. Zur Vereinfachung fiir das Klimamo-
dell wird die Atmosphére in die bodennahe Grenzschicht, freie Troposphére und Strato-
sphéare untergliedert.

Ausgehend von einer guten Durchmischung der bodennahen Grenzschicht, nimmt man
an, dafl die Aerosolkonzentration dort konstant ist. Die Schichtdicke der bodennahen
Grenzschicht hangt vom Untergrund, der Jahreszeit und den aerosolerzeugenden Prozes-
sen ab. Thre Dicke iiber Landflichen auferhalb von Wiisten betrigt 2 km. Uber Ozeanen
wird eine exponentielle Abnahme von 1 km bis zu 2 km angenommen . Befindet sich iiber
den Ozeanen eine Schicht transportierten Wiistenaerosols, so befindet sich diese in einer
Héhe von 2 bis 3.5 km. Uber Wiisten erreichen die Aerosole groBere Hohen bis zu 6 km
mit exponentieller Abnahme ab einer Skalenhohe von 2 km. Im arktischen Winter fin-
det man eine Zunahme der Aerosolkonzentration mit der Héhe durch Transportprozesse.
Hier nimmt man konstantes Aerosol bis zu 2 km Hoéhe an. In der Antarktischen Region
herrscht eine gute Durchmischung bis etwa 5 km vor.

In der freien Troposphéare noérdlich von 20° wird die Aerosolzusammensetzung durch
ein gealtertes kontinentales Aerosol beschrieben. In der &dquatorialen Region und der
stidlichen Hemisphére besteht die freie Troposphére aus der wasserloslichen Komponen-
te. Diese konstante Zusammensetzung wird aus Satellitenmessungen in Abhangigkeit von
der Jahreszeit abgeleitet und bis zur Tropoausenhohe variiert.

Das stratosphérische Aerosol gilt fiir eine vulkanisch ungestorte Stratosphire ohne Vul-
kaneinfluss und ohne Flugzeugabgase.
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3 Der mittlere globale Aerosolstrahlungsantrieb

Um den Einflul der Bodenalbedo und des Sonnenwinkels eines global mittleren Ae-
rosols auf den kurzwelligen Strahlungsantrieb zu zeigen, nutzen wir das §-Eddington-
Strahlungstransportmodell DELED, das in Hamburg bereits mehrfach erfolgreich zur
Abschitzung der Auswirkungen von Aerosol auf den Strahlungshaushalt z.B. bei Bakan
et al. (1991), Graf (1993) und Schult (1997) genutzt wurde. Damit erhalten wir eine
erste Abschitzung, welchen mittleren globalen kurzwelligen Aerosolstrahlungsantrieb wir
erwarten.

Das DELED l16st die Strahlungsiibertragungsgleichung nach der J-Eddington-Methode
(Joseph et al., 1976) unter der Annahme, dafl der Strahlungstransport unabhingig vom
Azimutwinkel ist. Der kurzwellige Strahlungsbereich zwischen 0.3 — 3.6 um wird in acht
Intervalle untergliedert, der langwellige zwischen 3.6 — 100 wm in 18 Intervalle. Das Mo-
dell beriicksichtige Rayleigh-Streuung, Absorption von Wasserdampf, Kohlendioxid und
Ozon sowie die Extinktion durch Wassertropfen und Aerosole. Fiir jeden Wellenldngen-
bereich wird die Transmissionsfunktion der bedeutenden Absorber in Form von e-Reihen
entwickelt. Fiir jeden dieser Terme wird die monochromatische Strahlungstransportglei-
chung gelést und die resultierenden Strahlungsfluidivergenzen summiert. Die optischen
Eigenschaften troposphérischen und stratosphérischen Aerosols sind beriicksichtigt. Der
Strahlungsantrieb am Oberrand der Atmosphére wird hier bei 150 hPa unter mittle-
ren Juli Bedingungen berechnet. Wolken werden nicht beriicksichtigt. Die Ergebnisse
repasentieren ein Mittel iiber die Sonnenscheindauer. Das hier in den Rechnungen be-
nutzte mittlere Aerosol ist die global gemittelte Vertikalverteilung aller GADS Aerosol-
Zusammensetzungen.

Abbildung 1, oben, zeigt den kurzwelligen Strahlungsantrieb in 150 hPa durch das globa-
le mittlere Aerosol in Abhéngigkeit von der Bodenalbedo. Der Cosinus des Zenitwinkels
betrédgt 0.5. Der solare Antrieb {iber dunklen Flachen ist bis zu einer Bodenalbedo von
0.5 negativ, und wird bei zunehmender Bodenalbedo geringer. Ab einer Bodenalbedo
von 0.55 wird der kurzwellige direkte Aerosolstrahlungsantrieb positiv. Das heifit, iiber
hellen Oberflachen und somit hoher Albedo, wird bei der Anwesenheit einer Aerosol-
schicht weniger kurzwellige Strahlung reflektiert als ohne diese. Dies fithrt dann zu einem
Energiegewinn fiir die Atmosphére (z.B. tiber Schneeflichen). Das Gegenteil geschieht
tiber dunklen Flachen. Hier wird mit Aerosol mehr Strahlung reflektiert als ohne und
die Atmosphére verliert Energie. Dies hat einen negativen Antrieb zur Folge, wie wir ihn
z.B. iiber den dunklen Wasseroberflichen der Ozeane erwarten. Die untere Abbildung 1
veranschaulicht die Abhangigkeit des kurzwelligen Strahlungsantriebs vom Einfallswin-
kel der Sonne, bei einer angenommenen Bodenalbedo von 0.3. Der Antrieb ist negativ
mit einem Minimum und Wendepunkt bei geringen Sonneneinfallswinkeln. Der negative
Antrieb verringert sich mit abnehmendem Zenitwinkel.

Wir erwarten also im globalen Mittel einen negativen direkten kurzwelligen Strahlungs-
antrieb, der jedoch regional inhomogen ist. In Abhingigkeit vom Sonnenwinkel, der
Bodenalbedo und den optischen Eigenschaften des Aerosols kann der Antrieb regional
sowohl positiv als auch negativ sein. Die Abhingigkeiten sind nicht linear.




10 3. Der mittlere globale Aerosolstrahlungsantrieb

— 4_'
N L
E 2}
= L
9 OfF—-—— e
2
€ 2 |
© L
5
2 4 -
E e
s 61
3 gl
g
=-10 |-
2
N-12 |
Q L

14 |

i 1 L 1 1 | 1 |

0.0 0.2 04 0.6 0.8
Bodenalbedo

Kurzwelliger Strahlungsantrieb [Wm™2]
o

_10 Il | I | 1 1 1 1 !
0.0 0.2 0.4 0.6 0.8 1.0

Cosinus des Zenith Winkel

Abbildung 1: Oben: Kurzwelliger Strahlungsantrieb in 150 hPa eines global mittleren
Aerosols in Abhéngigkeit von der Bodenalbedo. Der Zenitwinkel betragt 0.5. Unten:
Kurzwelliger Strahlungsantrieb am Oberrand der Atmosphére in Abhangigkeit vom Ein-
fallswinkel der Sonne, bei einer Bodenalbedo von 0.3. Die Berechnungen erfolgten fiir
mittlere Juli Bedingungen.
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4 Aerosol in einer Siaule des Klimamodells

4.1 ECHAMI1D

Die ein-dimensionale Version des ECHAM3 (ECHAMID) beschreibt die Physik einer
beliebig auswéhlbaren Saule des globalen Klimamodells. Es basiert auf den Grundglei-
chungen fiir horizontal homogene Bedingungen in Reynolds statistischer Approximation,
beschrieben bei Brinkop und Roeckner (1993):

T = L v -vf (1)
aa_‘t/ = -(%m_w_ug)f (2)
‘;_f = _8—azw'—:n+cx/(T)—p—lc;+%—f+ASF (3)
% —a—iW—(C—E)+CV(q)—WS—Z (4)
% = _%m+(c—P) (5)

Die lokale zeitliche Anderung der Horizontalgeschwindigkeiten wird durch das geostro-
phische Gleichgewicht und den vertikalen turbulenten Fluf# beschrieben. Die vertikale
Windscherung der Horizontalgeschindigkeiten wird zur Bestimmung der atmosphérischen
Stabilitdt genutzt. U und V sind die Horizontalgeschwindigkeiten in karthesischen Ko-
ordinaten, U, und V, die geostrophischen Iomponenten. f symbolisiert den Coriolis
Parameter. Die Tendenz der Temperatur T ergibt sich aus dem vertikalen turbulen-
ten Warmetransport, durch konvektive Prozesse, Strahlungsiibertragung, und den Strah-
lungsantrieb duch Aerosol ASF. ¢, ist die spezifische Wirmekapazitit bei konstantem
Druck. F beschreibt die langwelligen und kurzwelligen Strahlungsflussdichten. Die Ter-
me 4 und 5 der Gleichung 4 représentieren die Advektion von Feuchte und Wirme.
V = (u,v,w) ist der Vektor der Windgeschwindigkeit und r;(: = 1,2,3) sind die Kar-
tesischen Koordinaten. Die spezifische Feuchte wird durch den vertikalen turbulenten
Transport, Kondensation (C) und Verdunstung (E) von Wasserdampf und Niederschlag
sowie durch konvektive Prozesse (CV) verandert. Die zeitliche lokale Anderung des Wol-
kenwassers (m) wird durch die turbulenten Transporte, Kondensation von Wolkenwasser,
Konversion von Wolkentropfen und/oder die Sedimentation von Eiskristallen beeinfluft.
C > 0 (C < 0) beschreibt den Effekt von Kondensation (Verdunstung) von Wasser-
dampf (Wolkenwasser) und £ > 0 die Verdunstung von Niederschlag. P reprisentiert die
Konversion von Wolkentropfen und/oder die Sedimentation von Eiskristallen.

Die Modellgleichungen werden fiir 19 vertikale Niveaus im hybriden Sigma-System gelost
und beinhalten die gleichen physikalischen Parameterisierungen wie das globale Modell
der Atmosphire, das bei Roeckner et al. (1992) im Detail beschrieben wird. Es ist in
weiten Teilen identisch zu dem in Kapitel 5 beschriebenen ECHAM4. Die Unterschiede
zwischen ECHAM3 und ECHAM4 findet man bei Roeckner et al (1996).
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Das Strahlungsschema des ECHAMS3 unterschiedet sich von dem des ECHAM4. Es ist bei
beiden Modellversionen ein Zweistrom-Verfahren, beschrieben bei Kerschgens et al. (1978)
und Zdunkowski et al. (1980). Der langwellige Bereich ist untergliedert in 6 Spektralbe-
reiche, in denen die Absorption des Wasserdampfes, des CO,, des Ozons und der Aerosole
berticksichtigt wird. Die optischen Parameter der wolkenfreien Atmosphére werden nach
Hense (1982) verwendet. Im langwelligen Bereich wird die Strenung vernachléssigt. Der
kurzwellige Spektralbereich ist in vier Intervalle zwischen 0.215 pwm — 3.58 pm unter-
gliedert, mit denselben Absorbern wie im langwelligen Bereich. Die optische Dicke fiir
Absorber ist eine Funktion der effektiven Absorbermenge. Rayleigh-Streuung wird iiber
eine Parameterisierung der optischen Dicke beriicksichtigt. Streuung und Absorptions-
koeflizienten sind fitr Aerosole nach Shettle und Fenn (1976) vorgegeben.

Dieses Strahlungsschema ist noch nicht in der Lage, die optischen Eigenschaften von
zusétzlichen Aerosolen zu beriicksichtigen. Daher wird hier die sogenannte Anomaly
Forcing Technik angewendet. Diese Methode wurde bereits erfolgreich bei Studien zun
Klimaeffektes der brennenden Olquellen in Kuwait wihrend des Golfkrieges von Bakan et
al. (1991) als auch zu Studien des stratosphérischen Sulfats des Pinatubo Ausbruchs von
Graf et al. (1992) angewendet. Dazu wird das §-Eddington Strahlungsiibertragungsmodell
DELED (Bakan, 1982) mit der Strahlung des ECHAM gekoppelt.

horizontale 8-Eddington
Feuchte- Strahlungs-
advektion ECHAM transportmodell
—> —>
1-D Aerosol
mit ohne

Initial- —>

isierungs- '
profile

Aerosolantrieb

|

Vertikalprofile von T, q, U, V,
Feuchte, Warme, und
Strahlungsflisse, diabatische
Erwarmungsraten

Abbildung 2: Modellkonfiguration der Anomaly Forcing Technik: Die eindimensionale
Version des ECHAMS3 und das d-Eddington-Strahlungstransportmodell.

In Abbildung 2 wird die benutzte Modellkonfiguration verdeutlicht. Die meteorologi-
schen Parameter der Saule des ECHAM, wie Wind, Temperatur, Feuchte und Wolken-
wasser dienen als Eingabeparameter und initialisieren das Modell. Um ein realistisches
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Modellgleichgewicht und Klima zu erreichen, werden ebenfalls auf der Basis des glo-
balen Modells Felder der horizontalen Advektion von Feuchte und Wéarme erzeugt, die
fiir jeden Modellzeitschritt zur Verfiigung stehen. Das §-Eddington Modell lauft paral-
lel zum ECHAM Strahlungstransportmodell, einmal mit und einmal ohne Aerosol. Die
meteorologischen Parameter der Sdule des ECHAM dienen als Eingabeparameter. Die
Erwarmungsratendifferenzen aus den Rechnungen mit und ohne Aerosol der 19 Modellni-
veaus sowie die Strahlungsflussdifferenzen am Oberrand der Atmosphire und am Boden
werden zu den Ergebnissen des ECHAM-Strahlungscode addiert. Das Modell fiihrt nun
die numerische Integration der obigen Gleichungen aus und liefert als Ergebnisse die
Vertikalprofile von Temperatur, Strahlungsprozessen, und Temperaturanderungen, die
durch die diabatischen Prozesse erzeugt werden. Modelllaufe kénnen fiir jeden beliebigen
Gitterpunkt zu jedem Zeitpunkt durchgefiithrt werden.

Strahlungs-Konvektions-Modelle gehen von der Energiegleichung aus und werden genutzt,
um den vertikalen Austausch von Wirme auf das Temperaturprofil zu studieren. Sie
basieren auf dem Gleichgewicht zwischen einfallender solarer Strahlung und der emit-
tierten langwelligen Strahlung unter Beriicksichtigung der konvektiven Vorginge. Fiir
ein derartiges Modell werden die Profile von CQO,, O3, Wasserdampf und die Vertei-
lung der Wolken beriicksichtigt, um damit die Absorption der solaren Strahlung bzw.
die Emission der terrestrischen Strahlung zu bestimmen. Der Einflul dieser Faktoren
auf das Temperaturprofil wird damit im einzelnen untersucht. Der wesentliche Unter-
schied und Vorteil der einsauligen Modellversion von ECHAM im Vergleich zu Strahlungs-
Konvektions-Modellen besteht darin, da das Modell interaktiv zu einem Gleichgewichts-
zustand kommt und in der Lage ist, sich stdndig auf die sich &ndernden Strahlungsbedin-
gungen einzustellen. Im Gegensatz dazu reprasentieren die Ergebnisse der Strahlungs-
Konvektions-Modelle einen Gleichgewichtszustand, der aus sich nicht &ndernden Strah-
lungshedingungen folgt, wie zum Beispiel bei Charlock und Sellers (1980) oder bei Sten-
chikov und Robock (1994).

Um das ECHAMID zu testen, wurde eine Vielzahl von Sensitivitatsstudien durchgefiihrt.

Zunichst wurde der Strahlungshaushalt im Vergleich zum globalen Modell mit Jahresgang
untersucht. Auch permanente Monate wurden untersucht. Die Ergebnisse zeigten, dafy
das Modell sehr gut fiir beide Zwecke eingesetzt werden kann.

Der nachste Schritt bestand darin, zu iiberpriifen, ob das Modell auch in der Lage ist, die
Temperatur und die Feuchte korrekt zu berechnen. Dazu wurde das Modell mit gemes-
senen Profilen initialisiert und die zeitliche Entwicklung von Temperatur und Feuchte im
eindimensionalen Modell mit der zeitlichen Entwicklung der gemessenen Profilen vergli-
chen. Getestet wurde dies anhand von Vertikalprofilen der Arktis-Expedition (Briimmer,
1992). Auch hier zeigten die Modellresultate gute Ubereinstimmung mit den Messungen.

Diese Sensitivitatsstudien, deren ausfithrliche Beschreibung nicht Sinn dieser Arbeit ist,
belegten, dal ECHAMID genutzt werden kann, um einen Einblick in die diabatischen
Prozesse einer Saule zu gewinnen. Auferdem tragen die Ergebnisse zum verbesserten
Verstdndnis und zur Interpretation der globalen Ergebnisse bei.
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4.2 Die Globalstrahlung

Es mutmaflen mehrere Autoren dariiber, inwieweit Veranderungen der Aerosolzusammen-
setzung als eine mogliche Ursache der gemessenen reduzierten Globalstrahlung in den
letzten Jahrzehnten in industrialisierten Regionen in Frage kommt. Die Globalstrahlung
ist die Summe aus der direkten und gestreuten oder diffus reflektierten Solarstrahlung am
Boden. Liepert et al. (1994) weisen einen signifikanten Trend einer Abnahme der Glo-
balstrahlung von 3.7+1.3% pro Dekade an mehreren Stellen in Deutschland nach. Fiir
Estland dokumentiert Russak (1990) einen Trend zur Reduktion um 6.8 % zwischen 1964
und 1986, sowie fiir Helsinki und Stockholm um -11% und Kaunas um -12%. Xiaowen
et al. (1995) weisen die wichtige Rolle von Aerosol in der Sichuan Provinz in China mit
einem ein-dimensionalen Modell nach.

Dies liefert die Motivation, die Auswirkungen einer veranderten Aerosolusammensetzung
in mittleren nérdlichen Breiten mit Hilfe einer Sdule des ECHAM zu untersuchen.

Zur Abschitzung der Anderung der Aerosolzusammensetzung infolge der Industrialisie-
rung werden zwei charakteristische Aerosolmischungen gewihlt: Ein mittleres kontinen-
tales Aerosol fiir den vorindustriellen Zustand und ein mittleres urbanes Aerosol fiir den
hochindustrialisierten Zustand.

Beide Mischungen bestehen aus den GADS Komponenten: INSO, WASO und SOOT, je-
doch mit unterschiedlichen Anteilen. Das vorindustrielle Aerosol reprasentiert ein Aerosol
in kontinentaler Umgebung, das nur in geringem Umfang durch anthropogene Einfliisse
gepréagt ist. Das Massenmischungsverhiltnis in der bodennahen gut durchmischten Ae-
rosolschicht betragt 32 pg/m?, davon entsprechen 1.67 1g/m? den unloslichen Teilchen,
30 p1g/m?® sind wasserléslich und 0.65 pg/m?® sind RuB . Als Abschitzung eines typischen
Aerosols in hochindustrialisierten Regionen ergibt sich ein Massenmischungsveriltnis von
68 11g/m™> mit 5.9 ug/m™> unldslichen Teilchen, 62.7 ug/m ™2 wasserloslichen Teilchen
und 2.1 pg/m=3 Ruf.

Komponente [INSO WASO SOOoT
Bext [M '] 0.84 E-05 |0.10E-07 |0.60E-09
Bscat [M™] 0.62E-05 |0.10E-07 |0.13E-09

o 0.72 0.98 0.22
Fm [um] 0.47 0.02 0.01
p [gm™] 2.0 1.8 1.0

Tabelle 1: Optische und mikrophysikalische Eigenschaften der Aerosolkomponenten (mit
Pext dem Extinktionskoeffizienten, (., dem Streukoeffizienten, wy und der Einfachstreu-
albedo bei 80% relativer Luftfeuchtigkeit und bei einer Wellenldnge von 0.5 um, r,, dem
mittleren Radius, sowie der Dichte p).

Es werden die optischen Eigenschaften aus Tabelle 1 fiir 80% relative Luftfeuchtigkeit
verwendet. Die optischen Eigenschaften verdeutlichen, die unterschiedliche Wirkungs-
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weise der Aerosolkomponenten. WASO und INSO wirken streuend, in Gegensatz zu
Rufipartikeln, die eine ausgepragte Absorptionseigenschaft aufweisen.

Die gewéhlte Zusammensetzung basiert auf Messungen, daf} sich der anthropogene Aero-
solanteil 1m wesentlichen aus Sulfaten, Nitraten und Rufl zusammensetzt. Die Héhe des
Ruflanteils des kontinentalen Aerosols folgt Messungen von Jennings et al. (1993), der
des urbanen Anteils einer Abschétzung des globalen Rufleintrags in die Atmosphire von
Penner (1992) sowie Messungen von Heintzenberg und Winkler (1994). Der anthropo-
gene Sulfatanteil stimmt mit Abschatzungen von Charlson et al. (1992) sowie Iiehl und
Briegleb (1993) iiberein.

Die Vertikalprofile der Teilchenzahldichten pro cm® werden fiir jede Komponente vorge-
schrieben (Abbildung 3). Es wird angenommen, dafi der Aerosolanteil der bodennahen
Schicht bis 850 hPa, das entspricht etwa 1.5 km Hohe, gleichméssig durchmischt ist. Ober-
halb dieser Schicht nimmt die Teilchenzahl exponentiell ab. Die Mischungsverhéltnisse
fitr urbanes und kontinentales Aerosol sind oberhalb von 750 hPa identisch. Am Oberrand
der Atmosphére ist fast kein Aerosolanteil mehr feststellbar. Die Profile verdeutlichen,
daf} die geringe Anzahl wasserunldslicher Partikel wenig Einfluff auf die Streuung haben
wird, obwohl diese Teilchen die starksten streuenden optischen Eigenschaften haben. Die
wasserloslichen Teilchen und Rufl iiben den starksten EinfluBf aus. Obwohl der Anteil
von Rufl nur etwa 3% des Anteils von WASO betrigt, bewirkt die hohe Anzahl von
Ruflteilchen eine starke Absorption, die den Effekten der Streuuung durch wasserlosliche
Teilchen entgegenwirkt. Die optische Dicke des mittleren Aerosols betragt 0.19, die des
urbanen Aerosol 0.4.
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Abbildung 3: Vertikalprofile der Komponenten des urbanen (gepunktete Linien) und
mittleren kontinentalen Aerosols (durchgezogene Linien). Die unloslichen Teilchen liegen
in der Gréflenordnung von 107! Teilchen/cm?®. Die wasserldslichen Teilchen sind durch die
hellgrauen Profile in der GroBenordnung 10* Teilchen/cm?® gekennzeichnet, RuBteilchen
durch die schwarzen Profile.
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Fiir die Sensitivititsstudie wird Europa als Siule gewihlt. Sie umfaBt etwa 500 km?. Die
Bodenalbedo betrédgt 0.2, die Rauhigkeitshéhe 0.02 cm. Das Modell wird iiber 15 Jahre
mit Jahresgang integriert. Die Ergebnisse reprisentieren zeitliche Mittel iiber die letzten
10 Jahre Integrationsdauer. Dabei werden folgende Experimente durchgefiihrt:

e Ohne Aerosol,
e mit dem mittleren kontinentalen Aerosol,
e mit dem urbanen Aerosol,

e mit dem urbanen Aerosol ohne den RuBanteil (SOOT), zur Bestimmung des Ruf-
einflusses,

e das urbane Aerosol ohne den wasserunloslichen Anteil (INSO), zur Bestimmung
dessen Einflusses,

e sowie mit dem urbanen Aerosol ohne den wasserloslichen Aerosolanteil, zur Ab-

schatzung des WASO Einflusses.

Die Abbildung 4 oben zeigt den mittleren Jahresgang der tiglichen maximalen Global-
strahlungsanomalien durch das mittlere kontinentale und das urbane Aerosol. Die An-
omalien ergeben sich aus den Differenzen der Modellintegration mit und ohne Aerosol.

Die Globalstrahlung wird durch Aerosol reduziert. Der berechnete Jahresgang entspricht
dem Verlauf, den man der Einstrahlung und dem Sonnenwinkel nach erwartet. Je hoher
die Sonne steht, desto starker wird die Globalstrahlung reduziert. Der Jahresgang zeigt
eine Variabilitdt, die durch Riickkopplungsmechanismen, mit der Temperatur, mit der
Feuchte und mit den Wolken in dem Modell hervorgerufen werden. Die Globalstrahlungs-
anomalie des mittleren Aerosols zeigt einen wenig ausgeprigten Jahresgang mit Werten
um -20 W/m?. Die des urbanen Aerosol hingegen schwanken zwischen -45 W/m? in den
Wintermonaten bis zu -75 W/m? in den Sommermonaten.

Der Anteil der einzelnen Komponenten an der Reduktion der Globalstrahlung durch das
urbane Aerosol veranschaulicht, daf} im wesentlichen der Ruflanteil den ausgepriagten Jah-
resgang verursacht. Hier ist die Abhdngigkeit vom Einfallswinkel der Sonne besonders
ausgepragt. Mit abnehmendem Zenitwinkel, wie es im Sommer der Fall ist, vergrofiert
sich die Reduktion der Globalstrahlung. Der Effekt der nicht léslichen Teilchen ist ver-
nachléssigbar. Er schwankt zwischen + 5 W/m?. Die wasserloslichen Teilchen reduzieren
die Globalstrahlung im Mittel um -20 W/m?.

Die Abbildung zeigt auch, dafl die gesamte Reduktion der Globalstrahlung nicht der
Summe der Reduktionen der einzelnen Komponenten entspricht, sondern durch Mehr-
fachstrenung und Riickkopplungsmechanismen nicht linear ist. Im Sommer wird die Re-
duktion der Globalstrahlung durch die Riickkopplungsmechanismen leicht verstarkt.

Im Jahresmittel wird die Globalstrahlung durch die verdnderte Aerosolzusammensetzung
um etwa -16 W/m? reduziert was einer Reduktion der Globalstrahlung um etwa 6%
entspricht, bezogen auf einen Zeitraum zunehmender Industrialisierung von 100 Jahren.
Vergleicht man dies mit den Ergebnissen von Liepert et al. (1994) und Russak (1990), so
kann man schliessen, daf der Einflul von Aerosol an der Reduktion der Globalstrahlung
etwa bei 20% liegt, also keineswegs vernachléssigbar ist.
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Abbildung 4: Mittlerer Jahresgang der maximalen téglichen Globalstrahlungsanomalien,
verursacht durch mittleres kontinentales und urbanes Aerosol (oben). Die untere Ab-
bildung zeigt die Reduktion der Globalstrahlung durch das urbane Aerosole sowie die
Reduktion, die durch seine einzelnen Bestandteile INSO, WASO, und SOOT hervorgeru-

fen werden.
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4.3 Die diabatischen Prozesse

Um den durch das Aerosol verdnderten Strahlungshaushalt auszugleichen, werden die
vertikale turbulente Diffusion, die Konvektion und die Kondensation modifiziert. Dies
fithrt zu einer neuen Gleichgewichtstemperatur entsprechend der Modellgleichung fiir
die lokale zeitliche Anderung der Temperatur in Gleichung 3. Diese Prozesse werden
im folgenden anhand der zuvor beschriebenen Sensitivititsstudie zum anthropogenen
Aerosoleinflufl in mittleren nordlichen Breiten analysiert.

Abbildung 5 zeigt Jahresmittel der Vertikalprofile der diabatischen Erwirmungsraten
[K{/Tag], aufgeschliisselt in die einzelnen Prozesse, Strahlung, vertikale Diffusion, Kon-
densation und Konvektion, die durch die Verianderung der Aerosolzusammensetzung in
mittleren nérdlichen Breiten bedingt sind. Im Jahresmittel resultiert ein Strahlungsdefizit
durch Aerosol am Boden.

Das anthropogene Aerosol bewirkt eine signifikante Erwarmungsrate durch Strahlung
in der Gréflenordnung von 0.5 K/Tag in Bodennihe. Diese wird verursacht durch die
Absorption von Ruf innerhalb der bodennahen Aerosolschicht bis 850hPa, was zu einem
Energiegewinn, zu einer Erhohung der Stabilitdt und zur Erwidrmung innerhalb dieser
Schicht fiithrt. Daraus folgt eine Reduktion der vertikalen Diffusion und Konvektion.

Oberhalb dieser Aerosolschicht wachst die Instabilitit. Die Erwérmungsratenanomalien
durch die vertikale Diffusion und Strahlung werden negativ, Kondensation und Konvekti-
on werden angeregt und die Erwérmungsraten durch Strahlungsprozesse werden negativ.

Die Vertikalprofile der Nettoerwarmungsraten (Abbildung 5, unten) zeigen im Jahresmit-
tel, dafl sowohl das mittlere kontinentale Aerosol als auch das urbane Aerosol zu einer
Abkiihlung innerhalb der Aerosolschicht fithren, da weniger Solarstrahlung den Boden
erreicht. Wir finden in Bodennéhe -0.8 K/Tag fiir das mittlere Aerosol und -0.4 K/Tag
fiir das urbane Aerosol.

In den héher gelegenen Schichten werden die Erwérmungsratenanomalien durch die Ab-
sorption von Ruf positiv bis zu 0.3 I/Tag. Dieser Schicht steht mehr Strahlungsenergie
zur Verfiigung. Oberhalb des 900 hPa Niveau nehmen die Erwarmungsratenanomalien
durch Strahlungsprozesse wieder ab, um bei 825 hPa werden wieder negativ zu werden.

Betrachtet man jedoch die Erwarmungsraten, die sich aus der Anderung vom vorindustri-
ellen zum urbanen Aerosol ergeben, treten auch innerhalb der bodennahen Aerosolschicht
positive Anomalien bis zu 0.3 K/Tag auf, die eindeutig auf Ruf zuriickzufithren ist.

Diese Sensitivitatsstudie zeigt, wie wichtig es ist, auch Rufl bei der Abschitzung des
anthropogenen Aerosoleinflusses zu beriicksichtigen. Rufteilchen wirken dem kiithlenden
Effekt der Sulfataerosole entgegen, und kénnen so wie die Treibhausgase wirken.
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5 Das Aerosol im Klimamodell

5.1 Das globale Zirkulationsmodell ECHA M4

Das globale Zirkulationsmodell ECHAM4 ist die vierte Generation einer Modellentwick-
lung des Max-Planck-Instituts fiir Meteorologie (MPI) Hamburg, das urspriinglich auf
dem spektralen Wettervorhersagemodell des ECMWEF (European Centre for Medium
Range Weather Forecasts) basiert (Roeckner et al., 1996). Das Modelldesign und die
Modellphysik sollen hier nur kurz zusammengefafit werden. Details kénnen zum einen
bei Roeckner (1996) als auch in Deutsches Klimarechenzentrum, Modellbetreuungsgrup-
pe (1992) nachgelesen werden.

5.1.1 Numerisches Verfahren und Parameterisierungen

Numerische Verfahren:
Prognostische Variablen des spektralen Modells sind:

e Vorticity,

e Divergenz,

e Logarithmus des Bodendrucks,

e Temperatur,

e spezifische Feuchte,

e Mischungsverhéltnis des Wolkenwassers sowie
e optionale Tracer.

Mit Ausnahme der Mischungsverhéltnisse fiir Wolkenwasser und Tracer werden die
Gleichungen spektral gelost. Das heifit, dafl die prognostischen Variablen als Ku-
gelflichenfunktionen (Fouriertransformation in meridionaler Richtung, Legendre-
Transformation in zonaler Richtung) dargestellt werden. Das Modell benutzt Drei-
ecksabschneidung. Die nichlinearen Terme werden mit Hilfe der Gaufy’schen Trans-
formationsmethode gelost.

Das vertikale Koordinatensystem
ist ein hybrides Sigma-Druck-System mit 19 Schichten. Die Schichtdicken sind va-
riabel in Abhéngigkeit von der Bodentopographie und haben ihre hochste Auflosung
in der atmosphérischen Grenzschicht. Das niedrigste Niveau liegt in etwa 30 m Hohe
und entspricht im wesentlichen der Hohe der Bodenschicht. Der sich anschlielende
Bereich der Grenzschicht, bis etwa 1.5 km Hohe, wird durch 4 weitere vertikale
Niveaus beschrieben.

Das numerische Zeitintegrationsschema
1st ein semi-implizites Leap-Frog-Verfahren und schliefit einen Zeitfilter zur Dampfung
rein rechnerischer Losungen ein.
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Randbedingungen der bodennahen Grenzschicht

Wesentliche Informationen iiber die Beschaffenheit der bodennahen Schicht wer-
den statisch vorgegeben. Dies sind die Orographie, die auf der Grundlage eines
US-Navy-Datensatzes berechnet wurde, die Meeresoberflichentemperatur SST, die
Rauhigkeitshohe in Abhangigkeit zu der darunter liegenden Bodenschicht (Meer,
Meereis, Land), die Vegetation und der Blattflichenindex. AuBerdem gehéren die
Bodeneigenschaften, die Wasseraufnahmekapazitat, die Wirmekapazitit sowie die
thermische Konduktivitat dazu, die als Datenbank fiir ECHAM4 neu erstellt wurde
(Claussen und Esch, 1994).

Physikalische Parameterisierungen

Die horizontale Diffusion soll sowohl die Diffusion zwischen den Scales beschrei-
ben als auch eine realistische Energiedissipation am Ende des Spektralbereiches
reprasentieren. Da es bisher keine physikalischen Parameterisierungen gibt, wird
die horizontale Diffusion im Spektralbereich auf der Grundlage empirischer Exfah-
rungen berechnet; in der Troposphare mit einem Schema héherer Ordnung, welches
eine Ddmpfung der kurzen Wellen bewirkt. Um fiktive Reflexionen innerhalb der
hoheren Schichten zu vermeiden, wird ein Ubergang zu niedrigerer Ordnung am
Oberrand der Stratosphire zugelassen.

Der turbulente Transport von Impuls, Warme, Feuchte und Wolkenwasser innerhalb
der atmosphérischen Grenzschicht wird mit einem SchlieBungsverfahren hoherer
Ordnung nach Brinkop und Roeckner (1995) berechnet, das auf der Monin-Obukov-
Ahnlichkeitstheorie basiert. Der Eddy-Diffusionskoeffizient wird als Funktion der
turbulenten kinetischen Energie berechnet, fiir die eine Transportgleichung explizit
gelost wird.

Vertikale Fliisse in konvektiven Wolken werden mit einem Massenflufischema fiir
hochreichende, flache und mittlere Konvektion bestimmt, das von Tiedtke (1989)
entwickelt und von Nordeng (1995) modifiziert wurde.

Der Wolkenwassergehalt wird mit Hilfe der Wolkenwassertransportgleichung berech-
net. Diese beriicksichtigt die Quellen und Senken, die auf Phaseniibergdnge und
der Bildung von Niederschlag durch Koaleszenz von Wolkentropfen sowie das gravi-
tationsbedingte Anwachsen von Eiskristallen zuriickzufiihren sind. Der prozentuale
Bedeckungsgrad wird als Funktion der relativen Feuchte parameterisiert.

Das Bodenmodell beinhaltet die Warme- und Wasserbilanzen des Bodens, die Schnee-
massen iiber Land sowie die Warmebilanz von Inlandeis.

Orographisch angeregte Schwerewellen werden nach einer Methode von Mc Farlane
(1987) und Palmer et al. (1986) simuliert, die von Miller et al. (1989) modifiziert

wurde.

Schichtwolken werden mit einem prognostischen Wolkenschema berechnet.
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5.1.2 Strahlungstransport

Zum Verstandnis der Wirkung des Strahlungsantriebs durch Aerosol ist die genaue Kennt-
nis des Strahlungstransportes im Modell eine Voraussetzung und soll daher ausfiihrlicher
beschrieben werden.

Die Erwérmungsraten durch Strahlung werden aus der Divergenz des Nettostrahlungs-

flusses I berechnet:
(QZ) __ 9 OF (6)
ot rad Cpa Op

Der Strahlungstransport wird mit Hilfe eines Zweistrom-Verfahrens gelost, bei dem so-
wohl der Tages- als auch der Jahresgang des solaren Antriebs simuliert wird. Da diese
Berechnungen sehr rechenzeitintensiv sind, werden sie nur alle zwei Stunden durchgefiihrt.

Die effektive Emissivitat e, und effektive Transmissivitit 7. werden jeweils innerhalb der
vollsténdigen Strahlungstransportrechnung bestimmt und sind wie folgt definiert:

FT = EETFB(T) (7)

und

FS = TeSO (8)

Dabei sind Fr und Fs die jeweils lang- und kurzwelligen Nettostrahlungsfliisse. B(T') ist
die Planckfunktion bei der Temperatur T , Sp der kurzwellige Flu am Oberrand der
Atmosphare.

Um in den Zeitschritten, bei denen der vollstandige Strahlungstransport nicht berechnet
wird, die Anderung der Temperatur und des solaren Zenitwinkels zu berticksichtigen,
werden die effektive Emissivitat e, und effektive Transmissivitat 7. konstant gehalten
und die Strahlungsfliisse nach Gleichung (7) und (8) mit der aktuellen Temperatur und
Einfallswinkel der Sonne fiir jeden Gitterpunkt neu berechnet.

Die langwellige Strahlung

Unter der Annahme einer nicht-streuenden Atmosphére im lokalen thermodynamischen
Gleichgewicht gilt:

1 foe) 0
F :/1 ;Ld,u/o dv [Ll,(ps,,u)t,,(ps,p, 1) +/ L,,(p’,u)dt,,] (9)
_ Ps

L.(p,p) ist die monochromatische Strahldichte der Wellenzahl » im Niveau p in Rich-
tung g und ¢,(p, p’, ) it die monochromatische Transmission durch eine Schicht mit den
Grenzen p und p’ unter dem gleichen Winkel . u ist der Cosinus des Zenitwinkels.

Dies wird gespalten in den aufwérts und abwarts gerichteten monochromatischen Strah-
lungsfluB F, der Wellenzahl v. Unter der Annahme, dafl der langwellige Strahlungstrans-
port isotrop ist, kann man L, durch die Planckfunktion B,(T') ersetzen. Nachdem man
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teilweise integriert hat, erhilt man die Modellgleichungen (Morcrette und Fouquart, 1985;
Morcrette et al., 1986):

Ei‘ = [BV(TS) - BU(Ta)]tu(pmp; T’) + BV(TP) - /p t”<pl?p; T‘)dB,, (10)

a

]
F! = [By(Tip) — Bu(Too)ltu(p, 0;7) + B,(T,) — / t,(p,p';r)dB,. (11)
P
dabei ist B, die Planckfunktion, inklusive des Faktors 7 und T die Temperatur (die
Indizes s, a, p und top beziehen sich auf Boden, bodennahe Luftschicht, Druckniveau p und
Oberrand der Atmosphdre). ¢,(p,p';r) ist die monochromatische Transmissionsfunktion
des Flusses durch die Schicht zwischen dem Druckniveau p und p’, in Richtung 6 zur
Vertikalen mit dem Diffusivitatsfaktor r = secf. Integrale werden unter Beriicksichtigung
der lokalen Temperatur und dem Druck gelést (Morcrette und Fouquart, 1985).

Die vertikale Integration

Nach Diskretisierung der Gleichungen 10 und 11 auf das vertikale Gitter und unter der
Annahme, daf die Atmosphare als Sdule homogener Schichten betrachtet werden kann,
16st man die Integrale numerisch. Da die Erwadrmungsraten stark von der Temperatur in
der Umgebung abhéngen, Energie also im wesentlichen mit den angrenzenden Schichten
ausgetauscht wird, werden sie mit Hilfe einer Zweipunkt-Gauf-Quadratur berechnet. Die
Berechnung der Erwadrmungsraten weiter entfernter Schichten erfolgt nach einer Trapez-
regel.

Die Integration twber die Wellenzahl

Zur Integration iiber die Wellenzahl wird der langwellige Spektralbereich in sechs ver-
schiedene Bereiche, die anhand der Zentren der wichtigsten Absorptionsbanden definiert
werden, geteilt (siehe Tabelle 2).

Diese spektralen Regionen entsprechen im wesentlichen den Schwingungs-, und Rotati-
onsbanden von HyO, der 15 um Bande des CO,, dem atmosphirischen Fenster, der 9.6
pum des Ozons, der 25 pm Fensterregion und den Flanken der Schwingungs- und Rota-
tionsbanden des HyO. Zusatzlich wird der Einflul weiterer bedeutender Spurengase wie
z.B. Methan berticksichtigt. Details und Literaturhinweise dazu findet man bei Roeckner
(1996). Fiir die Spektralbereiche werden mittlere Fliisse berechnet. Dabei werden die
Transmissivitdten genutzt, die von Morcrette und Fouquart (1986) anhand eines hochauf-
gelosten Modell berechnet wurden. Der Temperaturabhangigkeit mufl bei der Integration
iiber die Wellenzahlen Rechnung getragen werden. Um die computertechnische Effizienz
zu erhohen, werden die Transmissivitaten in Pade-Approximationen entwickelt.

Der Einflufl von Wolken auf den Strahlungstransport folgt einer Methode von Washing-
ton und Williamson (1977). Die Fliisse fiir wolkenlosen und bedeckten Himmel werden
separat berechnet und danach proportional zum Grad der Wolkenbedeckung kombiniert.
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Bereich | Spekiralbereich [cm™] Wichtige Absorptionsbanden

1 (0-350) und (1450-1880) Rotations- bzw. Rotations-Schwingungs-
banden des H.O

2 (500-800) 15 um CO;,

3 (800-970) und (1110-1250) Atmosphérisches Fenster

4 (970-1110) 9.6 um O3

5 (350-500) 25 um Fenster

6 (1250-1450) und (1880-2820) | Rotationsschwingungsbanden des H.O

Tabelle 2: Die langwelligen Spektralbereiche des Strahlungstransportmodells im
ECHAMA4.

Der kurzwellige Strahlungstransport

Die Erwarmungsraten durch Absorption und Streuung kurzwelliger Strahlung werden mit

oT g OF
. il 12
ot C, Op (12)
beschrieben, wobel F' der kurzwellige Nettostrahlungsfluf} ist.
[ 2m +1
P@o)= ["dv [ do [ uL(6,m,0)dudd (13)
0 0 -1

L ist die Strahldichte bei der Wellenzahl v in die Richtung, die bestimmt wird durch den
Azimutwinkel ¢ und g = cosf mit dem Zenitwinkel 6.

Die optische Dicke ¢ ist definiert durch:

i) = | " g (p)dyp (14)

mit dem Extinktionskoeffizienten 3°*!, der sich zusammensetzt aus dem Streukoeffizien-
ten 85 durch Aerosol, dem Extinktionskoeffizienten der Wolkenteilchen 8" und dem
molekularen Absorptionskoeffizienten k, . Die Strahlungsiibertragungsgleichung kann
unter Annahme einer planparallelen Atmosphéare mit ¢ als vertikaler Koordinate in der
folgenden Form geschrieben werden:

p (6
psllo(8 )] = Lv(‘s’“"b)"wi)

{Pr— P}
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mit Py = Pu(éaﬂ7¢;l507¢0)Fz?e;_g
2r 1
wd Py = [ [ PO 45, 86 8t d (15)

F? ist die solare StrahlungsfluBdichte in Richtung po, w, ist die Einfachstreualbedo
(= 85 /ky,) und P(6,u, ¢,v,¢') ist die Phasenfunktion. Diese beschreibt, wie die aus
Richtung (', ¢') kommende Strahlung in Richtung (u,¢) gestreut wird. Im kurzwel-
ligen Stahlungsschema des ECHAM4 wird die Strahlungstransportgleichung gelést und
die Fliisse werden {iber das kurzwellige Spektrum zwischen 0.2 und 4 pm integriert. Die
aufwérts und abwirts gerichteten Fliisse erhalt man aus den Reflexionen innerhalb der
Schichten und aus den Durchgingen durch die Schichten. Die Photonen-Weg-Methode
erlaubt es, die Parameterisierung von Streuprozessen und molekularer Absorption separat

zu behandeln.

F? wird durch absorbierende Gase, wie Wasserdampf, I{ohlendioxid, Sauerstoff und Ozon
sowie durch Strenung an Molekiilen (Rayleigh-Streuung), Aerosolen und Wolkenteilchen
reduziert. Da Streuung und molekulare Absorption gleichzeitig auftreten, ist die genaue
Absorbermenge entlang des Photonenweges unbekannt. Die Photonen-Weg-Methode be-
schreibt die Wahrscheinlichkeit P(u)du, daff ein Photon, das zu dem FluB F, beitrigt, eine
Absorbermenge trifft. Mit dieser angenommenen Verteilung erhilt man eine Beziehung
zwischen dem Strahlungsflufl der Wellenzahl v und F..

Die spektrale Integration erfolgt in zwei Intervallen:
e 0.2 - 0.68 pwm, dem sichtbaren Spektralbereich und
e 0.68 — 4.0 um, dem nahen Infrarot.

Diese Unterteilung macht das Schema computertechnisch effizient, da die Wechselwirkun-
gen zwischen Absorption durch Gase und Streuprozessen nur im nahen Infrarotbereich
berechnet werden.

Zur vertikalen Integration wird die Atmosphére in N homogene Schichten unterteilt. Die
aufwértsgerichteten Fliisse einer Schicht j sind abhénigg von Ty(j), der Durchléassigkeit
an der Unterkante der Schicht. Die abwirtsgerichteten Fliisse sind abhingig von Ry(j)
dem Reflexionsvermogen am Oberrand der jeweiligen Schicht. R; und T;, beinhalten die
anteilige Wolkenbedeckung C, wobei

Rt = CRC + (]- - C)Rclr (16)
T, = CT.(1—C)Ta (17)

wobel die Indizes ¢ und clr die bewolkten und wolkenfreien Anteile der Schicht beschrei-
ben. Das Reflexionsvermogen am Oberrand des bewolkten Anteils R;. und die Transmis-
sion am unteren Rand T3, werden mit einer §-Eddington-Approximation berechnet. Fiir
die gegebenen optischen Dicken von Wolken ., von Aerosol 4,, sowie der molekularen
Absorption d, und den dazugehorigen Asymmetriefaktoren g, und g, werden R, und Ty,
berechnet als Funktionen der gesamten optischen Dicke der Schicht

§=0c+68,+5, (18)
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der gesamten Einfachstreualbedo
w = (0 + 640)/(c + 0o + &) (19)
sowie des gesamten Asymmetriefaktors

9= gebe/ (e + 6a) + Gada/(8c + 8a)- (20)

In wolkenfreien Zonen wird Streuung und Absorption durch Molekiile und Aerosole
beriicksichtigt. Um realistisch Mehrfachreflexionen zwischen dem Boden und Wolken-
schichten sowie dem klaren Himmel zu beriicksichtigen, haben Fouquart et al. (1987) ei-
ne gute Approximation entwickelt. Reflexions- und Transmissionsvermogen jeder Schicht
werden sukzessive berechnet, indem man zunéchst ein nicht reflektierendes, darunter-
liegendes Medium und dann ein reflektierendes benutzt. Der erste Schritt liefert den
Beitrag zum Reflexions- und Transmissionsvermogen der Photonen, die nur mit dieser
Schicht wechselwirken, der zweite Anteil liefert den Beitrag der Photonen aufierhalb die-
ser Schicht.

5.2 Das Standardaerosol in ECHAM4

Bisher werden im ECHAM die Aerosole beriicksichtigt, die Tanre, Geleyn und Slingo
(1984), auf der Grundlage von Empfehlungen des WCP 12 (1980) in den Anfingen der
80 Jahre zur Benutzung in Klimamodellen entwickelt wurden.

Die Aecrosole gehen in Form ihrer optischen Eigenschaften in den Strahlungstransport
ein, die auf Shettle und Fenn (1976) basieren. Bezogen auf 0.55 pm liegen gewichtete
optische Dicken vier verschiedener Aerosole vor. Diese Aerosole sind:

e [{ontinentales Aerosol,
e maritimes Aerosol,

e urbanes Aerosol,

e Wiistenaerosol

Die maximal auftretende optische Dicke des kontinentalen Aerosol betragt 0.2, des mari-
timen Aerosols 0.05, des Wiistenaerosols 0.75 und des urbanen Aerosol 0.01.

Zusatzlich existieren gut durchmischte Hintergrundaerosole:
e Troposphérisches Hintergrundaerosol,
e stratosphérisches Hintergrundaerosol und
e vulkanisches stratosphérisches Aerosol.

Diese vier Aerosoltypen und die Hintergrundaerosole werden zu 5 neuen endgiiltigen
Aerosoltypen iberlagert und kombiniert:

e Kontinentales Aerosol,

e maritimes Aerosol,
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e urbanes Aerosol,
e vulkanisches Aerosol,
e stratosphérisches Hintergrundaerosol

Fiir diese 5 Typen ergeben sich vertikale Verteilungen der optischen Parameter. In den
kurzwelligen Spektralbereichen sind dies:

e ¢, die optische Dicke,
e w, die Einfachstreualbedo und
e g, der Asymmetriefaktor.

Alle optischen Parameter sind normalisiert auf 0.55 ym und fiir die beiden kurzwelligen
Spektralbereiche identisch.

Im Langwelligen sind die Absorptionskoeffizienten der 5 Aerosoltypen fiir die 5 Spektral-
bereiche vorgegeben.

Die Vertikalprofile der optischen Parameter der Aerosole folgen den Empfehlungen des
WCP 12 (1980). Sie werden ergénzt, um eine globale Verteilung der Aerosole und ihrer
Vertikalprofile zu erstellen. Diese Erginzungen sind:

e Erhaltung der vertikal integrierten optischen Dicke gemiff den Empfehlungen des

WCP 12 (1980).

e Ausgehend von einfachen Definitionen fiir Aerosol in eisfreien Gebieten, industria-
lisierten Regionen, in Wiisten und iiber Wasser wird eine Reduktion iiber Gebirgen
vorgenommen und ein horizontaler Filter nach Gaul angewendet, um eine realisti-
sche Uberlappung der vorgegebenen Aerosoltypen zu erhalten.

e Fiir stratosphérisches und troposphérisches Hintergrundaerosol wird angenommen,
dafl die vertikale Anderung der optischen Dicke mit dem Luftdruck konstant ist.

e Die vertikale Abnahme der optische Dicke des kontinentalen, urbanen, maritimen
und Wiistenaerosols erfolgt exponentiell.

e Eine Gewichtungsfunktion sorgt fiir den Ubergang zwischen stratosphérischem und
tropospharischem Aerosol.

Die globalen Verteilungen liegen auf einem spektralen T10-Gitter vor und werden mittels
Legendre- und Fouriertransformation in den Ortsraum transformiert.

Dieser Ansatz - im weiteren als Standardaerosol bezeichnet - wird bisher im ECHAM
beriicksichtigt und soll deshalb hier so ausfiihrlich dargestellt werden, um den Unterschied
und die Verbesserung zu verdeutlichen, die die Einfithrung von GADS ins Klimamodell
darstellt.

In dieser Form werden fiir die Aerosole die optischen Dicken und andere optische Para-
meter festgelegt. Dieser Ansatz ermoglicht keine Riickschliisse auf die Massenmischungs-
verhéltnisse oder Konzentrationen von Aerosolen. Daraus folgt, daB es nicht méglich ist,
einzelne Komponenen separat zu behandeln.
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Das Konzept der Vertikalverteilungen der optischen Parameter weicht von der Realitit
ab. Messungen zeigen, dafl die atmosphirische Grenzschicht gleichméssig durchmischt
ist. In der hoheren Atmosphére nimmt das Aerosol exponentiell ab.

Auflerdem besteht nicht die Moglichkeit, die duale Schichtung des mineralischen Aerosols
zu beriicksichtigen. Diese ist jedoch bei Betrachtung der Klimawirkung der Aerosole von
Bedeutung.

Es existiert kein Jahresgang der Aerosolverteilung. Jahreszeitliche Variabilitat, wie zum
Beispiel die Biomassenverbrennung, oder die Abhingigkeit der Seesalzteilchen von der
Windgeschwindigkeit, werden nicht beriicksichtigt.

Fiir beide kurzwellige Spektralbereiche werden die gleichen optischen Parameter benutzt.
Der spektralen Abhéngigkeit wird somit keine Rechnung getragen.

Diese Zusammenfassung des bisherigen Konzepts zur Beriicksichtigung von Aerosolen im
Klimamodell zeigt, daff es unzureichend ist.
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5.3 Integration von GADS in ECHAM

Um den direkten EinfluB der Aerosole auf den Strahlungshaushalt der Erde mit Hilfe
des globalen Zirkulationsmodells ECHAM bestimmen zu kénnen, bendtigt man fiir jeden
Gitterpunkt in jedem vertikalen Niveau die Massenmischungsverhaltnisse der Aerosole
sowie die optischen Eigenschaften der Aerosolkomponenten fiir die zwei kurzwelligen und
die langwelligen Spektralbreiche des Morcrette-Strahlungsschema in Abhéangigkeit von
der relativen Feuchte. Da der globale Aerosoldatensatz fiir Sommer und Winter auf dem
5 x 5§ Grad Gitter in 19 Niveaus vorliegt, werden die Studien mit ECHAM4 in T21-
Auflésung mit 19 Niveaus fiir Sommer und Winter durchgefiihrt.

5.3.1 Die Massenmischungsverhaltnisse

Die Teilchenzahlen des GADS miissen zur Integration in ECHAM in Massenmischungs-
verhiltnisse umgerechnet werden. Dazu bendtigt man das Volumen eines Teilchens mit:

Vi = gﬂ'/r?’n(r)dr (21)

Die Gréflenverteilung jeder I{omponente ist gegeben als Log-normal Verteilung mit dem
Mode Radius ry,, der geometrischen Standardabweichung o um die Breite der Verteilung
und die Teilchenzahldichte [Teilchen/cm™] zu beschreiben:

dN(r) N 1 (log r—log 2 (22)
= exp | —=
dlogr 2r-logo P73 log o

Aus der Lésung mittels numerischer Integration iiber die Grofienverteilung mit den Mo-
menten ergibt sich:

4 9
Vi = gm“sempfl"z”. (23)
AuBerdem ist die Masse eines Teilchens mr in [m®g/m?] mit der Dichte pr gegeben durch
mr = Vr - pr (24)
und damit die Umrechnung der Teilchenzahlen N in Massenmischungsverhéltnisse
N
M; = <my. (25)
PLuft
Die Berechnung der Luftdichte in ECHAM erfolgt mit der Gasgleichung
)
PLuft = - (26)

T-Rp-(f£-1)-Q
Dabei sind:

Ry Gaskonstante feuchter Luft
Rp Gaskonstante trockener Luft
p  Luftdruck

T Temperatur

() spezifische Feuchte.
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5.3.2 Optische und mikrophysikalische Eigenschaften

Seesalzteilchen, Sulfate und Schwefelsiure zeigen ein Gréflenwachstum mit zunehmender
Umgebungsfeuchte und verdndern damit ihre optischen Eigenschaften.

Fiir die Untersuchung der Klimawirkung von Aerosolen gehen wir hier von den optischen
Eigenschaften bei 80% relativer Luftfeuchtigkeit aus. Dieser Ansatz ist realistisch, da
die relative Feuchte iiber den Ozeanen in der wassernahen Schicht bei 80% liegt. Auch
die wasserlslichen Komponente WASO befindet sich iiberwiegend in Regionen, wo 80%
Luftfeuchtigkeit auftreten.

Tabelle 3 beschreibt die mikrophysikalischen Eigenschaften der Aerosole bei 80% relativer
Feuchte. Dies sind der Radius r,, und die geometrische Standardabweichung o der Log-
Normal-Verteilung. Die spezifische Dichte ist gegeben in [g/cm™3].

Um GADS fiir die Anwendung im Klimamodell anzupassen, wurde eine Mittelung der
optischen Eigenschaften auf die Spektralbereiche des ECHAM vorgenommen (pers. Kom-
munikation mit Ingrid Schult). Die mittleren optischen Eigenschaften des GADS bei 80%
relativer Feuchte fiir den ersten kurzwelligen Spektralbereich zwischen 0.2 und 0.68 pum
sowie im langwelligen Bereich zwischen 9 und 10.3 um sind in Tabelle 4 und Tabelle 5
gegeben.

Fassen wir die mikrophysikalischen und optischen Eigenschaften der einzelnen Kompo-
nenten zusamimen:

INSO
Die Dichte betragt 2 g/cm® und basiert auf einer Abschitzung, daf diese Kompo-
nente aus Staubteilchen und organischem Material besteht.

Diese Teilchen haben neben den streuenden Eigenschaften auch einen hohen Anteil
an Absorption im kurzwelligen Bereich. Die optischen Eigenschaften reduzieren
sich mit zunehmender Wellenlénge in geringerem Umfang als die der anderen Kom-
ponenten.

WASO
Da die wasserloslichen Teilchen aus verschiedenen Komponenten bestehen, die in
Kapitel 2.1 erdértert wurden, nimmt man eine Dichte von 1.8 g/m? an.

Im kurzwelligen Bereich wirken sie vor allen Dingen streuend, dagegen nimmt im
langwelligen Bereich der Anteil an Absorption im Verhéltnis zur Gesamtextinktion
Z.

SOOT
Die Teilchen werden als Ketten sphérischer Teilchen beschrieben, die jeweils als
unabhéngige Absorber betrachtet werden konnen mit einer Dichte von 1 g/m?3.

Sie wirken iiberwiegend absorbierend in allen Spektralbereichen.

Seesalz
Die Seesalzteilchen der zwei Gréflenklassen haben dieselbe Dichte von 2.2 g/m3 und
dieselbe Standardabweichung der Grofenverteilung. Sie unterscheiden sich nur im

Radius.
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Seesalzteilchen wirken im kurzwelligen und weiten Teilen des langwelligen Spektral-
bereiches streuend.

Mineralische Komponenten
Auch die mineralischen Teilchen werden mit der gleichen Dichte von 2.6 g/m?
jedoch mit unterschiedlichen Gréfilenverteilungen und Radien beschrieben.

3

Mineralische Teilchen sind iiberwiegend streuend und im kurzwelligen Teil des Sicht-
baren, sowie mit zunehmender Wellenlange im Langwelligen absorbierend.

Die Extinktion durch Aerosolteilchen nimmt mit zunehmender Wellenlange generell ab.
Je grofer die Teilchen, desto grofer ist die Extinktion. Im kurzwelligen Spektralbereich ist
Ruf der einzige starke Absorber. Bei den anderen Komponenten iiberwiegen die streu-
enden Eigenschaften. Im langwelligen Spektralbereich sind jedoch alle Komponeneten
absorbierend. Die Vorwirtsstreuung nimmt mit zunehmender Wellenlange ab. Da Ae-
rosolteilchen unabhéngig voneinander mit dem Strahlungsfeld wechselwirken, erhilt man
die Extinktions- Streu- und Absorptionskoeffizienten des Gesamtaerosols durch Summie-
rung der Koeffizienten der Aerosolkomponenten unter Beriicksichtigung der jeweiligen
Teilchenzahlen. Die Einfachstreualbedo und den Asymmetriefaktor fiir das Gesamtaero-
sol erhédlt man als gewichtetes Mittel im Strahlungsschema.

Komponente Name Cy [pm] c p [g/m]
Water — Insoluble INSO 0.47 251 2.0
Water — Soluble WASO 0.03 2.24 1.8
Soot SOOT 0.01 2.00 1.0
Sea — Salt SSAM 0.42 2.03 2.2
(acc — mode)

Sea — Salt SSCM 3.49 2.03 2.2
(coarse mode)

Mineral MINM 0.07 1.95 2.6
(nucleus — mode)

Mineral MIAM 0.39 2.00 2.6
(acc — mode)

Mineral MICM 1.90 2.15 2.6
(coarse — mode)

Mineral MITR 0.50 2.20 2.6
Transported

H,SO, — Droplets SUSO 0.12 2.03 2.7

Tabelle 3: Mikrophysikalische Eigenschaften der GADS Komponenten bei 80% relativer
Feuchte.
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Komponente Name Extinktions Absorptions | Asymmetrie
Querschnitt Querschnitt Faktor

[cmZ/Teilchen 1 [cmZ/Teilchen]

Water — Insoluble | INSO 0.84E-07 0.24E-07 0.84

Water - Soluble WASO 0.12E-09 0.18E-11 0.71

Soot SOO0T 0.74E-11 0.55E-11 0.37

Sea — Salt SSAM 0.36E-07 0.82E-13 0.79

(acc — mode)

Sea — Salt SSCM 0.21E-05 0.37E-10 0.78

(coarse — mode)

Mineral MINM 0.80E-09 0.59E-10 0.68

(nucleus — mode)

Mineral MIAM 0.30E-07 0.62E-08 0.78

(acc — mode)

Mineral MICM 0.77E-06 0.29E-06 0.85

(coarse — mode)

Mineral MITR 0.57E-07 0.14E-07 0.82

Transported

H,SO, - Droplets | SUSO 0.28E-08 0.25E-15 0.78

Tabelle 4: Optische Eigenschaften der GADS Komponenten fiir 80% relative Luftfeuch-
tigkeit im 1. kurzwelligen Spektralbereich (0.25 ym — 0.68 wm) des ECHAM.

Komponente Name Extinktions Absorptions | Asymmetrie
Querschnitt Querschnitt Faktor

[cm?/Teilchen 1 | [em*/Teilchen]

Water — Insoluble | INSO 0.73E-07 0.30E-07 0.67

Water — Soluble WASO 0.24E-11 0.23E-11 0.19

Soot SOO0T 0.22E-12 0.22E-12 0.01

Sea - Salt SSAM 0.38E-08 0.17E-08 0.62

(acc — mode)

Sea - Salt SSCM 0.24E-05 0.71E-06 0.88

(coarse — mode)

Mineral MINM 0.32E-10 0.29E-10 0.15

(nucleus — mode)

Mineral MIAM 0.18E-07 0.10E-07 0.39

(acc — mode)

Mineral MICM 0.97E-06 0.47E-06 0.7

(coarse — mode)

Mineral MITR 0.52E-07 0.28E-07 0.46

Transported

H,SO, - Droplets | SUSO 0.13E-09 0.12E-09 0.24

Tabelle 5: Optische Eigenschaften der GADS Komponenten fiir 80 % relative Luftfeuch-
tigkeit im 2. langwelligen Spektralbereich (9 — 13 pm) des ECHAM.
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5.4 Die optische Dicke des GADS

Die Abbildung 6 zeigt die optische Dicke in GADS fiir die Wintermonate (oben) und die
Sommermonate (unten) im ersten kurzwelligen Spektralbereich zwischen 0.25 um und
0.68 pm. Der Isolinienabstand der optischen Dicke betragt 0.1.

Die Unterschiede zwischen beiden Abbildungen ergeben sich also durch die zeitliche
und rdumliche Variation der Aerosoleigenschaften sowie durch die Abhéngigkeit von den
Schichtdicken.

Die optische Dicke der Nordhemisphére ist hoher als die der Siidhemisphire. Dies ist
bedingt durch den hoheren Anteil an Landflichen, die zum einen stirker industrialisiert
sind, zum anderen einen Grofiteil mineralischer Teilchen freisetzen. Der Gegensatz zwi-
schen den Hemisphéren ist im Nord-Winter am stiarksten ausgepragt.

Ebenso findet man iiber den Kontinenten hohere optische Dicken als iiber den Ozeanen.
Die Seesalzteilchen haben eine maximale optische Dicke von 0.2. Uber den Kontinenten
treten maximale optische Dicken von bis zu 0.6 auf. Die optische Dicke ist hoch iiber den
industriellen Regionen der Nordhemisphére, etwas hoher im Sommer als im Winter.

Im Winter existieren erhéhte optische Dicken, verursacht durch Ruff in arktischen Re-
gionen. Im Nord-Sommer findet man erhohte Konzentationen von Sulfaten und Ruf} als
Folge der Biomassenverbrennung tiher Siidamerika und Afrika.

Die Windgeschwindigkeiten iiber den Ozeanen sind abhangig von den Jahreszeiten und
der geographischen Lage. Somit ist die optische Dicke, die durch Seesalzaerosol verursacht
wird, im Winter hoher im Nordpazifik und Nordatlantik. Sie erreicht dort Werte bis etwa
0.2. Im Sommer treten optische Dicken von 0.18 im Indischen Ozean und niedrigere
Werte im Nordatlantik und Pazifik auf.

In der planetarischen Grenzschicht tiber den Ozeanen besteht das Hintergrundaerosol
aus der wasserloslichen Komponente. In der Nihe industriell beeinfluiter Gebiete tragen
auch Rufiteilchen und wasserunlésliche Teilchen zusatzlich zur optischen Dicke bei.

Die dominierende Komponente am Gesamtaerosol sind die mineralischen Teilchen. Hohe
optische Dicken befinden sich sowohl iiber den Wiistenegionen Afrikas und Asiens, als
auch tiber dem tropischen Atlantik. Die maximale optische Dicke des transportierten
Wiistenaerosols ist im Sommer mehr nach Norden verlagert als im Winter, bedingt durch
die grofirdumige Zirkulation.

Im stidhemisphérischen Sommer exisitiert eine erhohte optische Dicken durch strato-
sphérisches Schwefelsdureaerosol.

Die Aerosolmassenkonzentrationen iiber polaren Gebieten sind niedrig. Im arktischen
Bereich besteht das Aerosol aus einer Mischung von INSO,WASO, SOOT und SSAM. In
der antarktischen Region findet man SUSU zusammen mit Seesalz und transportiertem
mineralischen Aerosols. Die optische Dicke liegt bei nur 0.05.
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Abbildung 6: Optische Dicke des GADS im ECHAMA4 fiir Januar (oben) und Juli (unten)
im 1. kurzwelligen Spektralbereich zwischen 0.25 um und 0.68 pm bei 80% relativer
Feuchte.
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5.5 Die optische Dicke des Standardaerosols

Abbildung 7 zeigt die globale optische Dicke des bisher im Klimamodell benutzten Stan-
dardaerosols im kurzwelligen Spektralbereich. Im Vergleich zum GADS ergeben sich auf
den ersten Blick folgende gravierende Nachteile:

e Es gibt keine jahreszeitlich bedingte Variation der optischen Dicke.
e Die optische Dicke ist fiir beide kurzwelligen Spektralbereiche gleich.

Maximale Werte der optischen Dicke mit 0.75 findet man iiber Nordafrika, hervorgerufen
durch das Wiistenaerosol. Diese optische Dicke nimmt radial mit zunehmendem Abstand
von Zentralafrika ab. Die Abnahme in Richtung Asien ist weniger stark. Der Einflu
dehnt sich kaum iitber dem Atlantik aus. Das heifit, in hoheren Schichten transportiertes
Wiistenaerosol wird in keiner Weise beriicksichtigt.

Uber Mitteleuropa befindet sich noch ein Drittel der optischen Dicke der mineralischen
Teilchen. Andere Wiistenregionen der Erde werden nicht beriicksichtigt.

Das kontinentale Aerosol tritt iiber allen Kontinenten auf. Die groften optischen Dicken
befinden sich ither Rufiland und Mitteleuropa. Auch iiber dem Pazifik findet man noch
ein Viertel der maximalen optischen Dicke.

Die optische Dicke durch das maritime Aerosol ist iiber den Ozeanen konstant. Auch
hier wird wieder ein entscheidender Unterschied zum Globalen Aerosoldatensatz deut-
lich. GADS bestimmt die optische Dicke der Seesalzteilchen jahreszeitenabhéingig von
der Windgeschwindigkeit, was Messungen verifizieren. Daher werden Seesalzteilchen mit
GADS besser reprasentiert.

Das urbane Aerosol hat sein Zentrum iiber den industrialisierten Regionen Europas und
ein wetteres Maximum im Osten Nordamerikas.

In hohen nérdlichen Breiten, iiber Nordeuropa, der Arktis und Sibirien ist die optische
Dicke hoher als 0.15.

Zusammengefafit:

Die optische Dicke ist fast iiberall auf der Erde, mit Ausnahme des Zentral-Pazifik und
Indischen Ozeans héher als 0.1. Die geringe Anpassung an die tatsichlichen globalen
Verteilungen von Aerosol sowie die allgemeine Uberschitzung der optischen Dicke, die
im zonalen Mittel im Vergleich zu GADS erkennbar ist, fiihren zu einem unrealistischen
Strahlungsantrieb. Die Struktur der optischen Dicke, die einer stark ausgeprigten Punlkt-
quelle mit Zentrum bei 15° Ost und 15° Nord, mit radialer Abnahme gleicht, wird seinen
Antrieb primér auf die Wellenzahl 1 ausiiben. Ein derartiges Zentrum und einfache
Struktur ist bei GADS nicht zu finden. Der Klimaantrieb ist regional und zeitlich diffe-
renzierter. Die optische Dicke der GADS Aerosole nimmt mit zunehmender Wellenlénge
ab. Dies bedeutet, daff im zweiten kurzwelligen Spektralbereich die optische Dicke der
Standardaerosole etwa doppelt so hoch wie die der GADS Aerosole ist. Diese Abbildun-
gen verdeutlichen umso mehr, wie unzureichend und unflexibel Aerosol im Klimamodell
bis heute Rechnung getragen wird.
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Abbildung 7: Optische Dicke des Standardaerosols in den kurzwelligen Spektralbereichen
des ECHAM4 fitr Januar (oben) und Juli (unten).
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5.6 Die Absorbermengen

Mit zunehmender Wellenldnge nehmen die absorbierenden Eigenschaften der Aerosole
zu, ihre Gesamtextinktion jedoch ab. Im Allgemeinen wird der langwellige direkte Strah-
lungsantrieb von Aerosol vernachlassigt. Dies ist nicht gerechtfertigt: Die Absorption
des GADS ist um mehr als das Zehnfache grofier als die der bisher im Klimamodell
beriicksichtigten Aerosole und verusacht einen ausgeprigten langwelligen Strahlungsan-
trieb. Dies stellt einen grossen Unterschied zu dem der Standardaerosole dar. Die Bilanz
des gesamten Strahlungsantriebs bestimmt die Riickkopplung mit der Temperaturdnde-
rung.

Im Klimamodell wird die Absorption durch Aerosol im langwelligen Spektralbereich in
Form von Absorbermengen beriiksichtigt. Die dimensionslosen Absobermengen ergeben
sich aus den mit Druck- und Temperatur gewichteten Produkt der langwelligen Extink-
tionskoeffizienten mit der optischen Dicke aufsummiert iiber alle Aerosolkomponenten.
Beispielhaft zeigt Abbildung 8 die Absorbermengen des Gesamtaerosols nach GADS sowie
des ECHAM Standardaerosols fiir die Wintermonate im 1. langwelligen Spektralbereich
(3.5 - 8.0 pm und 28.6 - 40 um).

Bei GADS erkennt man deutlich die raumlichen Strukturen der Absorption hervorgerufen
durch die Seesalzteilchen und das mineralische Aerosol. Die Absorption auf der Nordhe-
misphére ist grofler als die der Siidhemisphare. Grofie Absorbermengen liegen iiber den
Wiistenregionen Afrikas und Asiens sowie iiber dem Atlantik westlich von Afrika. Ebenso
haben die Seesalzteilchen tiber dem Nordatlantik und Pazifik hohe Absorption. Dies resul-
tiert daraus, dafl die Seesalzteilchen bei einer relativen Feuchte von 80 % im wesentlichen
aus Wasser bestehen und die Absorption sich der von Wasserdampf nahert. AuBerdem
ist die optische Dicke der Seesalzteilchen im Winter aufgrund der hohen Windgeschwin-
digkeiten erhdht, was diesen starken EinfluB erklirt. Uber den Kontinenten findet man
niedrige Absorbermengen. Bei 80 % relativer Feuchte ist die Absorption von WASO und
SOOT um mindestens eine bis zu drei Grossenordnungen geringer ist als die von Seesalz
und mineralischen Teilchen.

Die geringere Absorption der mineralischen Teilchen des ECHAM Standardaerosols be-
ruht darauf, dafl bei der Entwicklung die optischen Eigenschaften fiir wasserunlosliche
Teilchen verwendet wurden. Man wies bereits damals darauf hin, daff die Einfithrung
optischer Eigenschaften mineralischer Teilchen, die aus Wiistenstaub gebildet werden,
erforderlich ist. Die Messungen zeigen, dafl mineralische Teilchen aus Quarz und zu 5 -
10 % aus Hematit bestehen, das aborbierend wirkt (Longtin et al. 1988; Patterson et
al., 1977; Volz 1973). Auch die globale Verteilung zeigt gravierende Unterschiede. Der
Einfluf} von ozeanischem Hintergrundaerosol wird vernachlissigt. Die Struktur entspricht
der der optischen Dicke. Maximalwerte befinden sich in 15° Nord 15° Ost.

Das Standardaerosol wird im Langwelligen keinen signifikanten Klimaantrieb ausiiben.
Im Gegensatz dazu werden der langwellige und kurzwellige direkte Strahlungsantrieb des
GADS einander entgegenwirken. Der langwellige Antrieb wird den negativen Antrieb der
GADS Aerosole reduzieren, eventuell auch in einen positiven Antrieb umkehren.
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Abbildung 8: Absorbermengen im 1. langwelligen Spektralbereich (3.5 - 8.9 pm und 28.6
- 40 pm), GADS oben, Standardaerosol unten.
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6 Sensitivitdtsstudien zur globalen Klimawirkung von
Aerosol

6.1 Vorgehensweise

Es werden Sensitivtatsstudien mit ECHAM4 in T21-Auflosung mit 19 Niveaus durch-
gefithrt. Die Meeresoberflichentemperatur wird klimatologisch vorgeschrieben. Das Mo-
dell wird im permanenten Januar und Juli Mode betrieben. Da Wild et al. (1995) zeigen
konnten, daf} die horizontale Auflésung des ECHAM keinen signifikanten Effekt auf die
globalen und zonalen Mittel der Strahlungsfliisse am Boden, in der Atmosphire und am
Oberrand der Atmosphére verursachen, ist die T21-Auflosung fiir unsere Untersuchungen
ausreichend.

Die durch Aerosole bedingte optische Dicke sowie die Absorption, die in Kapitel 5 vorge-
stellt wurden, liefern die Grundlage des Aerosolstrahlungsantriebs im Klimasystem.

Zunéachst bestimmen wir den Startwert des direkten Strahlungsantriebs ohne Riickkopp-
lungsprozesse. Ausgehend vom eingeschwungenen Modell starten wir fiir einen Tagesgang
im Januar und Juli alle 4 Stunden ein Experiment. Es werden die Daten des Kontrollex-
periments ohne Aerosol und die der anderen Experimente iiber einen Tag gemittelt und
verglichen.

Zur Abschatzung der Klimawirkung werden die Experimente iiber 24 permanente Monate
(Januar und Juli) integriert. Nach einer Einschwingphase des Modells von 4 Monaten,
werden aus den folgenden 20 Monaten Mittelwerte gebildet. Zwischen dem Experiment
mit Aerosol und dem Modellauf ohne Aerosol werden Differenzen gebildet.

Um den Effekt einzelner omponenten auszuwerten, bildet man die Differenzen aus dem
Experiment, welches alle Aerosole enthalt, und dem, welchem vom Gesamtaerosol gerade
jene zu untersuchende Komponente fehlt und interpretiert diese.

Die hier untersuchten Einfliisse von Aerosol auf das Klima beschrinken sich auf den Strah-
lungseinflufl. Daher sind nur die Absorption und Streuung der Aerosole wichtig. Dabei
hat die Strenung einen bedeutenden Anteil, da ein Grofiteil der Atmosphiére eine niedrige
Bodenalbedo hat. Der Anteil der in den Weltraum riickgestreuten Sonnenstrahlung ist
fiir das System Erde-Atmosphire verloren, die planetare Albedo wird am Oberrand der
Atmosphére erhoht und die Atmosphére direkt abgekiihlt. Die Absorption der Aeroso-
le reduziert auch den solaren Strahlungsflul, der zur Absorption an der Erdoberflache
zur Verfiigung steht. Damit wird die Absorption durch Aerosol von der direkten Erd-
oberfliche in die Atmosphére verlagert. Die lokale Konsequenz ist eine Abkiihlung des
Bodens und eine Erhohung der Stabilitat der bodennahen Troposphéare. Dies fithrt auch
zu einer Reduktion des latenten und sensiblen Warmeflusses von der Oberflache in die
Atmosphére und eventuell zu einer Reduktion konvektiven Niederschlags.

Der direkte lang- und kurzwellige Aerosolantrieb erzeugt Abweichungen der diabatischen
Erwédrmungsraten der Atmosphéare und somit eine Anderung der Temperatur. Als Maf
fir die Klimasensibilitdt wird die mittlere Bodentemperaturanderung benutzt, die sich
einstellt, wenn das Klimasystem infolge einer Klimastorung ein neues Gleichgewicht er-
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reicht hat. Die Klimadnderung auf diese Storung ist nicht einfach die Anpassung der
Temperatur, sondern beinhaltet komplexe Riickkopplungsmechanismen, die sowohl den
direkten Effekt der Stérung vermindern als auch verstirken konnen.

Diese allgemeinen Mechanismen und Wechselwirkungen, die durch den direkten Klimaan-
trieb von Aerosol verursacht werden, veranschaulichen wir anhand der folgenden Grofien:

e Anderungen der kurz- und langwelligen Strahlungsfliisse am Boden und am Ober-
rand der Atmosphére (150 hPa).

e Anderungen der bodennahen Lufttemperatur (globale Verteilung, zonale Mittel)
und der latenten und fithlbaren Wirmefliisse ermoglichen Abschiatzungen der Sta-
bilitdt. Die Zonalschnitte der Temperaturdifferenzen geben zudem Aufschluf} tiber
die Héhenstromung.

o Anderungen des Geopotentials in 500 hPa erlauben Aussagen zur Beeinflussung der
dynamischen Vorgénge in der Atmophare.

e Niederschlag und Wolkenhedeckung liefern ergianzende Informationen.

Tabelle 6 gibt eine Ubersicht iiber die durchgefithrten Experimente. Kontrolle bezeichnet
das Kontrollexperiment ohne Aerosol, GADS die Simulation mit GADS, STANDARD die
Simulation mit den Standardaerosolen, SOWA die Simulation zum direkten Strahlungs-
antrieb von Rufl und wasserloslichen Teilchen. MINER kennzeichnet das Experiment
zum Einflufl mineralischer Teilchen.

Experiment Beschreibung

KONTROLLE | Ohne Aerosol

GADS Mit GADS

STANDARD Mit den Standardaerosolen des ECHAM
SOWA GADS mit und ohne SOOT und WASO

MINER GADS mit und ohne mineralische Komponenten

Tabelle 6: Experimente zur Klimawirkung von Aerosol mit dem Klimamodell T21-

ECHAMA4.
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6.2 Der Startwert des globalen direkten Aerosolantriebs

Zuerst betrachten wir den Startwert des Aerosolstrahlungsantriebs, um den direkten Ae-
rosoleffekt ohne jegliche Riickkopplungsmechanismen abzuschitzen. Dazu geht man vom
eingeschwungenen Kontrollexperiment aus. Abbildung 9 verdeutlicht diese Methode sche-
matisch. Das Kontrollexperiment ohne Aerosol rechnet einen Tagesgang. Die physikali-
schen Parameter, die zum Starten des Modells erforderlich sind und die Strahlungsfliisse,
werden alle vier Stunden um 0%, 4%, 8% 12 16% und 20%° ausgegeben. Das Ex-
periment mit Aerosol rechnet jeweils 4 Stunden, beginnend mit diesen Startwerten, die
Strahlungsfliisse heraus. Innerhalb der vier Stunden spielen Riickwirkungen im Klima-
modell, bedingt durch das Aerosol eine untergeordnete Rolle. Man erhilt ebenfalls einen
Tagesgang mit Werten fiir 4°°, 8%0, 1290, 16%, 20% und 0°°. Dieses Verfahren wird fiir
einen mittleren Tag im Januar und Juli durchgefithrt. Den Aerosolstrahlungsantrieb
berechnet man als Differenzen der Strahlungsfliisse mit Aerosol und ohne Aerosol.

-j,;-:it'--i%-?':aé‘»-éa"* e R =i L 0 e Lo e £ R
Kontrolle 8% 12"0 16" 20"0
Experiment 8" 12" 16" 20" 24%

Abbildung 9: Methode zur Berechnung des Startwertes des direkten Aerosolstrahlungs-
antriebs.

In den wolkenfreien Zonen der Erde im Vergleich zu den wolkenbedeckten Zonen der Ei-
de héngt die Berechnung des Strahlungstransport vom Strahlungsschema selbst und der
Verteilung der Absorbern, bzw. streuenden Teilchen ab. Daher bietet sich die Betrach-
tung des Strahlungshaushalt fiir die wolkenfreien Zonen zur Abschitzung des direkten
Aerosoleftekts an.

Es werden der anfangliche Strahlungsantrieb des GADS und der des Standardaerosols
fiir Januar und Juli diskutiert. Im folgenden werden globale Verteilungen der solaren
Strahlungsantriebe durch beide Verteilungen vorgestellt. Die Wirkung des GADS wird
auflerdem noch detailierter anhand der zonalen Mittel verdeutlicht. Zum Abschluf} fafit
Tabelle 7 auf Seite 45 die globalen Mittelwerte beider Verteilungen zusammen, und gibt
eine erste Abschitzung, welche Auswirkung die Anderung der Aerosolverteilung von den
Standardaerosolen zu GADS im Klimamodell haben wird.




42 6. Sensitivitatsstudien zur globalen Klimawirkung von Aerosol

6.2.1 GADS

Der kurzwellige direkte Strahlungsantrieb

Abbildung 10 auf Seite 46 zeigt die globale Struktur des kurzwelligen Strahlungsantriebs
durch GADS fiir Januar (unten) und Juli (oben) im wolkenlosen Fall. Diese spiegelt die
Struktur der optischen Dicke wieder, modifiziert durch Bodenalbedo und den Einfalls-
winkel der Sonne.

Seesalzteilchen iiber Gebieten niedriger Albedo verursachen mit ihren riickstreuenden Ei-
genschaften einen negativen Strahlungsantrieb bis zu -7 W/m? im nordhemispérischen
Winter und bis -4 W/m? im Sommer. Die Komponenten INSO, WASO und SOOT be-
wirken iiber industrialisierten Regionen mit niedriger Bodenalbedo und bei niedrigem
Sonneneinfallswinkel im Winter der Nordhemisphére einen leicht positiven Antrieb. Im
Sommer erzeugt dieses Aerosol einen negativen Antrieb bis zu ca. -4 W/m?. Bei mine-
ralischem Aerosol wird besonders die Abhingigkeit von der Bodenalbedo deutlich. Uber
dem Ozean mit einer niedrigen Albedo erzeugt das mineralische Aerosol einen negativen
Antrieb. Dagegen wird iiber den Wiisten mit einer Albedo gréfer als 0.2 ein positiver
Antrieb erzeugt. Das bedeutet, dafl eine Aerosolschicht {iber Wiistenregionen eine ver-
minderte Riickstreuung in den Weltraum verursacht und somit zu einem kurzwelligen
Energiegewinn der Atmosphiare selbst fithrt. Uber Wasser, das selbst ein ganz geringes
Reflexionsvermégen hat, wirkt eine Aersolschicht starker reflektierend als der Untergrund.
So erhélt man einen negativen Antrieb. Das antarktische Aerosol erzeugt einen positi-
ven Strahlungsantrieb im stidhemisphérischen Sommer. Eine Aerosolschicht iiber stark
reflektierendem Untergrund reduziert die Riickstreuung. Da die optische Dicke des Ge-
samtaerosols auf der Nordhemispéare hoher als auf der Siidhemisphére ist, findet man die
extremeren Gegensitze des Antriebs in der Nordhemisphére. Auffillig ist die Region des
Himalayas, die Schichtdicken imn Modell sind gering, der postivie Strahlungsantrieb wird
hier iiberschatzt (im Winter bis 4 W/m?, im Sommer 2 W/m?).

Die zonalen Mittel des direkten solaren Strahlungsantriebs sind Abbildung 12 auf Seite 48
dargestellt. Auf der linken Seite der Abbildung finden wir den solaren Antrieb des GADS
am Oberrand der Atmosphére (oben) sowie am Boden (unten) fiir Januar und Juli. Durch
die Streuung der Sonnenstrahlung an Aerosolen erreicht weniger Sonnenstrahlung den
Boden, der Antrieb ist dort im zonalen Mittel stets negativ. Das Maximum der Reduktion
im Januar liegt bei 14° Nord mit -8.5 W/m?, bedingt durch die mineralischen Teilchen.
Ein zweites Maximum an Reduktion findet sich in 60° Siid, dort wo sich erhohte optische
Dicken durch Seesalz befinden. Im Sommer ist der Energieverlust am Boden hoher als im
Winter, durch den hoheren Einfallswinkel der Sonne im Norden sowie durch den héheren
Anteil an riickstreuenden Komponenten. Es ergeben sich zwei Minima, eines bei 50° Nord
mit -12 W/m?, der Region mit hohem Anteil an anthropogenen Aerosolen wie Sulfaten
und RuB, das Zweite bei 15° nordlicher Breite mit -11 W/m?, den Zonen maximaler
Konzentration an mineralischen Teilchen.

Im Winter vermégen es die mineralischen Teilchen nicht, im zonalen Mittel einen po-
sitiven Antrieb auszuiiben, da der negative Antrieb der Seesalzteichen {iberwiegt. In
mittleren nordlichen Breiten fithrt der anthropogene Aerosolanteil in I{ombination mit
den Schneeflachen dazu, daff der negative solare Antrieb im Winter bei -1 W/m? liegt,
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im Sommer bei -4 W/m?. Der durch Seesalz bedingte maximal negative Antrieb auf der
Stidhemispére spiegelt die optische hohe Dicke wieder. Im Sommer sind die zonal mit-
tleren Gegenséitze starker ausgeprigt. In den hohen Breiten iiber den Schneeflichen und
bedingt dadurch, daff die Sonne héher steht, wird der Antrieb positiv bis zu 1 W/m?2.
Mineralische Teilchen erzeugen einen positven Antrieb in den nérdlichen Subtropen von
1 W/m?*. Es exsistieren bei 48° nérdlicher geographischer Breite und bei 44°siidlicher
Breite zwei Maxima negativen Strahlungsantriebs von jeweils -4.5 W/m?, bedingt durch
das Seesalzaerosol.

Im globalen Mittel betragt der gesamte kurzwellige Strahlungsantrieb am Oberrand der
Atmosphére im Januar -1.4 W/m?, im Juli -2.1 W/m?. Die Sonnenstrahlung wird am
Boden im Januar um -4.3 W/m? (ca 2%), im Juli um -6.5 W/m?(ca 3%) reduziert.

Der langwellige direkte Strahlungsantrieb

Fiir die Auswertung des langwelligen direkten Strahlungsantriebs betrachten wir den
wolkenlosen Fall, dargestellt im zonalen Mittel (Abbildung 13) auf Seite 49, links. Die
langwelligen aufwértsgerichteten Netto-Strahlungsfliisse werden negativ gezéhlt. Somit
geht bei positiven Differenzen zwischen GADS und dem Kontrollexperiment dieser Schicht
weniger langwellige Energie verloren.

Grundsétzlich finden wir, sowohl im Winter als auch im Sommer, am Boden und auch
am Oberrand der Atmopshéare, positive Werte. Dies bedeutet, dafl sowohl am Boden we-
niger langwellige Energie verlorengeht als auch weniger Energie in den Weltraum zuriick-
gestrahlt wird. I{onsequenz ist ein Energiegewinn der Atmosphire, die sich in einer
Erwirmung abzeichnen wird. Die bedeutensten Absorber sind die mineralischen Teil-
chen und das Seesalzaerosol.

Am Oberrand der Atmosphére gibt es 2 Maxima: im Juli betragt es maximal 11 W/m?
und befindet sich zwischen 15° und 30° Nord, im Januar 9 W/m? und befindet sich
zwischen 5° und 15° Nord. Der Antrieb ist im Sommer starker als im Winter ausgepragt.
Im globalen Mittel betrdgt der langwellige direkte Strahlungsantrieb am Oberrand der
Atmosphére 3.6 W/m? im Januar und 4.3 W/m? im Juli.

Am Boden ist der Antrieb im Sommer und Winter von gleicher Grofenordnung, und be-
tragt im globalen Mittel 0.35 W/m? im Januar und 0.39 W/m? im Juli. Das Maximum
am Boden im Juli betragt 0.85 W/m? und fallt mit dem Maximum am Oberrand der At-
mosphére zusammen. Im Januar finden wir das Maximum (0.75 W/m?) bei 45° Nord. Es
fallt mit der Region maximaler Seesalzkonzentration zusammen. Auf der Sitdhemisphire
bildet sich ebenso sowohl fir Sommer als auch fiir Winter ein Maximum von ca. 0.4
W/m? im Bereich der Seesalzteilchen aus.
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6.2.2 Das Standardaerosol

Der kurzwellige direkte Strahlungsantrieb

Abbildung 11 zeigt den mittleren kurzwelligen Strahlungsantrieb (wolkenfrei) am Ober-
rand der Atmosphére fir Januar und Juli fiir das Standardaerosol im ECHAM. Die
Riickkopplung zwischen der Bodenalbedo, dem Einfallwinkel der Sonne und dem direk-
ten solaren Aerosolstrahlungsantrieb ist sehr deutlich, da das Standardaerosol im Sommer
und Winter die gleiche optische Dicke hat.

Im Januar findet man am Oberrand der Atmosphire einen positiven direkten Aerosol-
strahlungsantrieb iiber den schneebedeckten Gebieten der hohen Breiten, mit maxima-
len Werten im Siidosten Kanadas bzw. im Nordosten der Vereinigten Staaten in der
GroBenordnung von 2 W/m?. Auch im Bereich der Gebirgsziige Asiens, insbesondere des
Himalayas werden mehr als 4 W/m? erreicht, da sich das Aerosol iiber einer hellen Fliche
befindet und der Einfallswinkel der Sonne niedrig ist. In den polaren Breiten nérdlich
von 60° Nord und siidlich von 80° Siid, ist der Antrieb fast Null. Das zweite Maximum
eines ausgepragt positiven Antriebs findet man analog zu den Ergebnissen des GADS
iiber der Sahara. Hier werden Werte {iber 4 W/m? erreicht. In den industrialisierten
Regionen Nordeuropas sowie iiber den Kontinenten der Siidhemisphére und den Ozeanen
ist der solare Strahlungsantrieb negativ. Minimale Werte mit etwa -4 W/m? findet man
um 60° Siid fiir alle Lingen. Die zweite Zone minimaler Werte befindet sich rings um
die Sahara. Das Muster entspricht der unrealistischen globalen Verteilung der optischen
Dicke des Standardaerosols. Im Juli sind die grofen Schneeflichen nérdlich von 50° Nord
geschmolzen, der Sonneneinfallswinkel steiler, die Oberflichenalbedo niedriger, negativer
Antrieb resultiert. Noérdlich von 75° Nord, tiber den verbleibenden Schneeflichen, fin-
det man einen ausgepragt positiven Antrieb. Der positive Antrieb iiber der Sahara wird
verstdrkt durch den hohen Sonneneinfallswinkel und erreicht 15 W/m?2. In den Regionen
des Himalayas finden wir einen negativen Antrieb.

Im zonalen Mittel, Abbildung 12 rechts, erkennt man, dafl der direkte Strahlungsantrieb
am Oberrand der Atmosphére und am Boden starker als der des GADS ist. Im Winter ist
der Strahlungsantrieb am Oberrand der Atmosphare negativ. Die maximale Reduktion
befindet sich in 60° Siid mit -8.5 W/m? Dieser Wert entspricht dem Doppelten des
Antriebs durch GADS. In den Tropen liegt der Antrieb bei -5 W/m?. Die Wirkung des
mineralischen Aerosols iiber den Wiisten reduziert den negativen Antrieb auf -4 W/m?.
Auch am Boden ist die Reduktion der Sonnenstrahlung ausgepragter als bei GADS. So
erreichen z.B. bei 35° Nord 17 W/m? weniger die Erdoberfliche, bei GADS sind dies etwa
7 W/m?. Am Boden fillt auf, daBl im Sommer von 40° Nord bis -60° Siid ein nahezu
linearer Anstieg besteht.

Das globale Mittel des anfanglichen solaren Aerosolstrahlungsantriebs am Oberrand der
Atmosphére fiir das Standardaerosol betragt -4.4 W/m? im Januar und -4.1 W/m? im
Juli. Das bedeutet, daf der direkte solare Strahlungsantrieb der Standardaerosole im
Januar um das Vierfache, und im Juli doppelt so stark, im Vergleich zu dem der GADS
Aerosole ausgepragt ist. Am Boden ist die ankommende Sonnenstrahlung um das Dop-
pelte im Vergleich zu GADS reduziert.
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Der langwellige direkte Strahlungsantrieb

Fiir die Auswertung des langwelligen direkten Strahlungsantriebs der Standardaerosole
am Oberrand der Atmosphéare und am Boden ist sowohl im Januar wie auch im Juli, wie
bereits an den Absorbermengen festgestellt, weitaus geringer als der der GADS Aerosole.
Réumliche Strukturen sind nur in dem Bereich Afrikas, der Region mit den héchsten
optischen Dicken festzustellen. Im Januar haben wir am Boden im globalen Mittel einen
geringen Verlust von Warmestrahlung um 0.9 W/m? und am Oberrand von 0.56 W/m?.
Im Sommer sind dies ebenfalls 0.9 W/m? am Boden und 0.64 W/m? am Oberrand der

Atmosphére.

Vergleich der Strahlungsantriebe GADS - Standardaerosol

Die Standardaerosole iben am Erdboden mehr Einflufl als GADS aus, so dafl wir fiir die
Standardaerosole im Klimamittel eine stirkere Reduktion der Bodentemperatur voraus-
sehen. Dagegegen wird der Globale Aerosoldatensatz innerhalb der Atmosphére starkere
Auswirkungen haben, insbesondere durch die hohe Absorption der mineralischen Teil-

Januar Juli

STANDARD GADS STDGADS |[STANDARD GADS STDGADS
Kurzwellige Nettostrahlung | -11.43 -4.3 7.13 -8.20 -6.45 1.75
am Boden [W/m?]
Langwellige Nettostrahlung 0.89 0.35 -0.54 0.68 0.39 -0.29
am Boden [W/m?]
Kurzwellige Nettostrahlung -4.47 -1.35 3.12 -1.30 -2.01 -0.71
TOA [W/m?]
Langwellige Nettosttrahlung 0.56 3.63 3.07 0.48 4.29 3.81
TOA [W/m?]
Kurzwellige Nettostrahlung 6.96 2.95 -4.01 6.90 4.44 -2.46
Atmosphire [W/m?]
Langwellige Nettostrahlung -0.33 3.28 3.61 -0.20 3.90 4.10
Atmosphire [W/m?]

Tabelle 7: Globale Mittel des anfanglichen Strahlungsantriebs fiir die Experimente mit
GADS und den Standardaerosolen. STDGADS bezeichnet die Differenz zwischen Stan-
dard und GADS, TOA bedeutet: Oberrand der Atmosphére.
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Abbildung 10: Globale Verteilung des anfanglichen kurzwelligen Strahlungsantriebs durch
den Globalen Aerosol Datensatz am Oberrand der Atmosphére, fiir den wolkenfreien Fall
Januar (oben) und Juli (unten).
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Abbildung 11: Globale Verteilung des anfdnglichen kurzwelligen Strahlungsantriebs durch
das Standardaerosol am Oberrand der Atmosphire, fiir den wolkenfreien Fall Januar
(oben) und Juli (unten).
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Abbildung 12: Zonale Mittel des anfanglichen kurzwelligen Strahlungsantriebs am Ober-
rand der Atmosphére (oben) und am Boden (unten), verursacht durch GADS (links) und
das Standardaerosol (rechts) fiir den wolkenfreien Fall im Januar (durchgezogene Linie)
und im Juli (gepunktete Linie).
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Abbildung 13: Zonale Mittel des anfanglichen langwelligen Strahlungsantriebs am Ober-
rand der Atmosphére (oben) und am Boden (unten), verursacht durch GADS (links) und
das Standardaerosol (rechts), fiir den wolkenfreien Fall im Januar (durchgezogene Linie)
und im Juli (gepunktete Linie).
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6.3 Die globale Klimawirkung des GADS

Um die mittlere Klimawirkung des direkten Aerosolstrahlungsantriebs zu untersuchen,
wird das Modell iiber jeweils 24 permanente Januare und Juli mit und ohne GADS inte-
griert. Nach der Einschwingphase des Modells von 4 Monaten wird tiber die verbleibenden
20 Monate gemittelt. In diesem Kapitel ist kein direkter Bezug auf bereits existieren-
de Literatur moglich, da es bisher keine Untersuchung zur Klimawirkung des gesamten
troposphéarischen Aerosols gibt, die einen Vergleich erméglichen wiirde.

6.3.1 Die Strahlung

Fiir die weiteren Betrachtungen gehen wir, da wir die Klimawirkung des GADS be-
trachten wollen, von der Gesamtstrahlung, also inklusive der wolkenbedeckten Gebiete,
aus. Abbildung 14 zeigt die mittleren zonalen Strahlungsantriebe am Oberrand der At-
mosphire (150 hPa), dem Boden und der Differenz, die den Antrieb in der Atmosphére
darstellt, fiir Januar und Juli. In dieser Abbildung sind sowohl die Antriebe durch GADS
als durch das Standardaerosol dargestellt. Ziel dieses Kapitels ist es, die wesentlichen Ei-
genschaften des Strahlungsantriebs durch GADS herauszuarbeiten; in Kapitel 6.3.6 wird
der Vergleich mit den Standardaerosolen durchgefiihrt.

Kurzwellig

Oberrand der Atmosphdre

o Winter

Zwischen 60° und 25° Nord (Abb. 14, links oben) ist der direkte Aerosolstrahlungs-
antrieb am Oberrand der Atmosphére positiv, als Folge der niedrig stehenden Sonne
iiber industrialisierten Regionen sowie der Schneeflichen iiber weiten Teilen Asiens,
Sibiriens und Kanadas. Positiver Antrieb existiert auch siidlich von 70° Sid, dort
wo sich SUSQO iiber den Schneeflichen befindet, deren Albedo erniedrigt und we-
niger Sonnenstrahlung in den Weltraum zuriickgestreut wird. In den tropischen
und subtropischen Regionen ist der kurzwellige Strahlungsantrieb negativ, bedingt
durch die hochstehende Sonne. So findet man einen Energieverlust durch GADS in
den Weltraum zwischen 10° und 20° Siid von -6 W/m?, was etwa 2% enstpricht.

e Sommer
Im Sommer (Abb. 14, rechts oben) verdndert sich die Struktur des direkten Ae-
rosolstrahlungsantriebs am Oberrand der Atmosphére, da die Sonne nun auf der
Nordhemisphire, wo sich die hochsten optischen Dicken befinden, hoher steht.

Im Sommer polarer Breiten werden verstirkt Wolken gebildet und es fallt mehr
Schnee. Es resultiert eine veranderte Bodenalbedo, der kurzwellige Strahlungsan-
trieb am Oberrand der Atmosphére in diesen Breiten wird positiv. Zwischen 80°
Nord und 65° Nord wird der Antrieb negativ. Der positive Strahlungsantrieb (bis 9
W/m?) durch GADS zwischen 60° Nord und 30° Nord resultiert zum einen aus der
direkten Strahlungswirkung des mineralischen Aerosols. Zum anderen findet in den
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Gebieten, in denen mineralisches Aerosol iiber die Ozeane transportiert wird, eine
Abkiihlung am Boden statt. Die Bewdlkung verstirkt sich (siehe Abb. 16), jedoch
fallt weniger Niederschlag (siehe Abb. 18). Der positive Aerosolstrahlungsantrieb
wird durch diese Riickkopplungsmechanismen verstiarkt. Die mineralischen Teil-
chen des GADS der Subtropen erzeugen im zonalen Mittel einen positven Antrieb
am Oberrand der Atmosphére. Dies ist auf die solare Absorption, die verinderte
Bodenalbedo, den hohen Sonnenwinkel sowie auf Wechselwirkungen in der Atmo-
sphére zuriickzufithren. Fiir die Siidhemisphire wo sich geringe optische Dicken
befinden, ist der kurzwellige Strahlungsantrieb durch Aerosol um das Zehnfache
niedriger als auf der Nordhemisphare. Zwischen 20° und 25° Siid ist der Antrieb
positiv mit 2 W/m?, zuriickzufithren auf die erhéhten Ruflanteile der Biomassen-
verbrennung Stidamerikas und Afrikas. Bei 45° bis 60° erzeugen die Seesalzteilchen
im zonalen Mittel einen negativen direkten kurzwelligen Stahlungsantrieb von -2

W/m?.

Boden

e Winter

Abbildung 14, links unten, zeigt, dafl im Winter der kurzwellige Strahlungsantrieb
im zonalen Mittel zwischen dem Nordpol und 80° Siid am Boden reduziert wird.
Die maximale Reduktion findet man zwischen 15° und 30° Nord. Das bedeutet,
daf die einfallende Sonnenstrahlung in Regionen maximaler mineralischer Aerosol-
konzentrationen um etwa 4% reduziert wird. Auf der Siidhalbkugel erreicht siidlich
von 80° mehr Sonnenstrahlung den Boden, eine Folge der Wechselwirkung zwischen
Reduktion der Wolkenbedeckung und Verringerung des Schneefalls (siehe Abb. 19)
was zu einer Erniedrigung der Bodenalbedo fithrt. Weniger Sonnenstrahlung wird
reflektiert.

e Sommer

Im Sommer ist der kurzwellige Strahlungsantrieb am Boden (Abb. 14, rechts unten)
zwischen dem Siidpol und 15° Nord negativ. Das Maximum des negativen Antriebs
befindet sich wie im Winter zwischen 15° und 30° Nord und erhoht sich auf bis zu
24 W/m?. Im Gegensatz zum Winter ist der Antrieb zwischen 45° und 60° positiv
bis zu 4 W/m?, da die Seesalzkonzentration dieser Breiten im Sommer aufgrund der
niedrigeren Windgeschwindigkeiten geringer ist und gleichzeitig héhere Rufikonzen-
trationen vorherrschen. Sowohl der grofirdumige frontale als auch der konvektive
Niederschlag sind dort reduziert (Abb. 19), ebenso die Bewdlkung.

Atmosphdre

Der Strahlungsantrieb der Atmosphéare, dargestellt in der mittleren Abbildung der Ab-
bildung 14, wird als Differenz aus dem kurzwelligen Strahlungsantrieb am Oberrand der
Atmosphire und dem Boden berechnet. Dies bezeichnet man auch als Anderung der at-
mosphérischen Absorption. Sowohl im Sommer (links) als auch im Winter (rechts) erfahrt
die Atmosphére einen positiven kurzwelligen direkten Strahlungsantrieb durch Aerosole.
Das Maximum befindet sich zwischen 30° Nord und dem Aquator. Das Maximum im
Winter betrigt 9 W/m? und 18 W/m? im Sommer.
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Langwellig

Im Gegensatz zu der allgemein verbreiteten Ansicht, dafi der dominierende direkte Ae-
rosoleffekt die Streuung der Sonnenstrahlung ist, zeigt sich hier, dal die absorbierende
Wirkung der mineralischen Teilchen in der Wiistenregion und westlich der Sahara tiber
dem Atlantik, bedeutender als ihre streuende Wirkung ist. Die Abbildungen 15 der
Seite 56 zeigen die zonalen mittleren langwelligen Strahlungsantriebe am Oberrand der
Atmosphare, in der Atmosphéare und am Boden fiir die Monate Januar und Juli. Im Kli-
mamodell werden zum Boden gerichtete Fliisse positiv wiedergegeben, Fliisse, die vom
Erdboden in die Atmosphéare gerichtet sind werden negativ gezdhlt. Da wir jeweils die
Differenzen zwischen Experiment und Kontrolle betrachten, bedeuten positive Werte eine
Reduktion des langwelligen Nettoflusses.

Oberrand der Atmosphdre

e Winter
Im Winter der Wiistenregionen (Abb. 15, links oben) betragt die langwellige Strah-
lungsantriebsinderung durch GADS bis zu 10.5 W/m?. Ein weiteres Maximum
liegt bei 25° Siid mit 3 W/m?, einer Region reduzierter Bewolkung (siche Abb. 18).
Zwischen 5° und 15° Siid wird der Antrieb leicht negativ. Hier domminiert eine
Region negativen Antriebs in der Stidostpassatregion des Pazifiks. In den hoheren
Breiten ist der Antrieb ebenfalls negativ und betrigt im Mittel -2 W/m?.

e Sommer

Im Sommer wird der langwellige Strahlungsantrieb am Oberrand der Atmosphére
durch GADS im Vergleich zum Winter verstdrkt. Dies gilt sowohl fiir die Regionen
positiven als auch negativen Antriebs. Die Maxima bei 45° Nord betragen 9.5 W/m?
bzw. -5 W/m? bei 15° Siid. Grundsitzlich gilt: Der langwellige Strahlungsantrieb
ist in den Bereichen der mineralischen Teilchen positiv und in den umgebenden Re-
gionen negativ. Das heifit, dal der langwellige Warmefluf in den Weltraum in den
grofien Bereichen der mineralischen Teilchen reduziert wird und in den umliegenden
Regionen, insbesondere tiber den Ozeanen, intensiviert wird. Diese Gegensatze von
mehr als 20 W/m? regen Umverteilungsprozesse in der Atmosphire an.

Boden

o Winter
Der langwellige Strahlungsflufl (Abb. 15, links unten) vom Boden in die Atmosphare
wird reduziert. Durch die Absorption und Reflexion von Sonnenenergie durch das
Aerosol in der Atmosphére, steht dem Boden weniger Sonnenenergie zur Verfiigung.
Der langwellige Strahlungsflufl vom Boden in die Atmosphére wird daher ebenfalls
reduziert. In den Tropen und Subtropen sind dies 3.5 W/m?, in niedrigen Breiten

1.5 W/m?.

e Sommer
Im Sommer ist der langwellige Stahlungantrieb differenzierter. Ein Maximum mit
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4.5 W/m? findet man bei 70° Nord, ein zweites zwischen 15° und 20° Nord mit
8 W/m?. Dazwischen ist der Antrieb im zonalen Mittel negativ mit -2 W/m?.
Dies resultiert aus einer Intensivierung der negativen Antriebe iiber den Ozeanen
und gleichzeitigen Verstirkung der positiven Antriebe iiber den Wiistenregionen,
dem subtropischen Atlantik und dem Indischen Ozean als Folge der hoch stehenden
Sonne.

Atmosphdre

e Winter
Fiir die Atmophére selbst ist der langwellige Antrieb mit Ausnahme der Region
zwischen 0° und 30° Nord negativ. Die negativen Werte liegen im Mittel in der
Grofienordnung von -2 W/m?. Der positive langwellige Antrieb durch GADS be-
tragt in 15° Nord 6.8 W/m?2.

e Sommer
Die Intensivierung der Gegensétze zwischen positiven und negativen Antrieben im
Sommer sowohl am Oberrand der Atmosphire als auch am Boden spiegelt sich
in den Antrieben in der Atmosphare wieder. Negativer Antrieb zwischen Nordpol
und 30° nordlicher Breite (bis zu -7.5 W/m?), positive Werte in den Tropen und
Subtropen von bis zu 9 W/m?, negativ bis 60° Siid, daran anschliessend bis zu 2

W/m?.

Diese Untersuchungen zeigen, dafl der direkte langwellige Strahlungsantrieb innerhalb
der Atmopshére das gleiche Ausmaf hat, wie der kurzwellige Strahlungsantrieb durch
Aerosol und keineswegs zu vernachlassigen ist. Ist der kurzwellige Antrieb innerhalb der
Atmosphére nur positiv, so wirkt der langwellige Antrieb in den Tropen genau entgegen-
gesetzt.

Gesamt

Entscheidend fiir die Klimawirkung ist die gesamte Strahlungsbilanz. Diese ergibt sich
als Summe der langwelligen und kurzwelligen Strahlungsfliisse, die in den Abbildungen
14 und 15 dargestellt sind. Daher wird auf weitere Abbildungen verzichtet.

Oberrand der Atmosphdre

Im Januar bewirkt GADS am Oberrand der Atmosphére nérdlich von 36° Nord einen ne-
gativen Antrieb in der Gréflenordnung von -1 W/m?. Dies bedeutet einen Energieverlust
fiir die Atmosphére. Es schliefit sich ein positiver Antrieb bis 30° Siid an. Der maximale
positive Antrieb befindet sich in 13° Nord mit 8 W/m?2. Dies wird durch die absorbieren-
de Wirkung der mineralischen Teilchen verursacht. Siidlich von 30° Siid ist der Antrieb
wiederum negativ. Da auf der siidlichen Halbkugel die Ozeane flichenmafig gegeniiber
den Kontinenten iiberwiegen und es auch kaum industrialisierte Regionen gibt, wir vor-
wiegend reflektierendes Seesalz Aerosol finden, ist der negative Antrieb hier ausgepragter
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und erreicht Werte bis zu -4.1 W/m?. Im globalen Mittel ist der Antrieb positiv mit 0.6
W/m?.

Im Juli ist das zonale Muster des Gesamtstrahlungsantrieb durch GADS am Oberrand der
Atmosphire noch mehr ausgepriagt. Negativer Antrieb in den héheren Breiten, positiver
Antrieb in den niedrigen Breiten der Wiistenregion. Im globalen Mittel ist der Antrieb
mit 1.4 W/m? positiv.

Boden

Die Temperatur und der Warmehaushalt der bodennahen Schichten werden durch die
Strahlungsbilanz am Boden verdndert. Die Bilanz setzt sich zusammen aus der einfal-
lenden und reflektierten Sonnenstrahlung am Boden sowie, der atmosphérischen lang-
welligen Einstrahlung und der Ausstrahlung von der Erdoberfliche. Die von der Strah-
lungsbilanz bedingten Energiegewinne oder -verluste fithren zu Wérmestrémen in der
Atmosphire und in der oberflichennahen Bodenschicht. Die Strahlung wird auch dazu
verwendet, Wasser zu verdunsten oder Schnee zu schmelzen. Verluste kénnen von der
latenten Wirme kompensiert werden, die bei der Kondensation oder Sublimation des
Wasserdampfes oder beim Gefrieren fret wird.

Im Winter ist am Boden der gesamte direkte Strahlungsantrieb durch GADS stets nega-
tiv. Das bedeutet, daf} der Boden einen Energieverlust zu verzeichnen hat. Im globalen

Mittel sind dies -3.9 W/m?.

Auch im Sommer ist der durch GADS am Boden erzeugte Antrieb negativ, im globalen
Mittel -4.2 W/m?. Das Maximum des negativen Antriebs befindet sich bei 42° Nord.

Atmosphdre

Die Strahlungsbilanz der Troposphére ist generell negativ. Die Warmezufuhr vom Boden
erfolgt durch Konvektion und durch das Freiwerden latenter Warme bei der Kondensation
von Wasserdampf. Ist die Strahlungsbilanz der Erdoberfliche negativ, dann verliert die
Atmosphire Warme durch Leitung an die Erdoberfliche. In den subtropischen Wiisten-
gebieten wird der Atmosphéare durch Konvektion effektiv Warme zugefiihrt.

Der Strahlungsantrieb durch GADS innerhalb der tropischen und subtropischen Tro-
posphire ist sowohl im Sommer (9 W/m?) als auch im Winter (25 W/m?) positiv. Mine-
ralisches Aerosol fiithrt somit zu einer Stabilisierung der Troposphére dieser Region. Dies
gilt in geringerem Umfang auch fiir die mittleren und héheren Breiten.
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Abbildung 14: Zonale Mittel mittleren kurzwelligen Strahlungsantriebs am Oberrand der
Atmosphére (oben), in der Atmosphare, und am Boden (unten), verursacht durch den
Globalen Aerosoldatensatz (gepunktete Linie) und das Standardaerosol (durchgezogene
Linie) im Januar, links, und Juli, rechts.
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Abbildung 15: Zonale Mittel mittleren langwelligen Strahlungsantriebs am Oberrand der
Atmosphire (oben), in der Atmosphére, und am Boden (unten), verursacht durch den
Globalen Aerosoldatensatz (gepunktete Linie) und das Standardaerosol (durchgezogene
Linie) im Januar, links und Juli, rechts.
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6.3.2 Die Temperaturinderung

Die Temperaturdnderungen in 2 Meter Hohe, die durch GADS hervorgerufen werden,
sind in Abbildung 16 auf der Seite 59 dargestellt, Zonalschnitte in Abbildung 17. Da die
Meeresoberflichentemperatur im Modell festgehalten und kein Jahresgang beriicksichtigt
wurde, kann kein Signifizanztest durchgefithrt werden. Daher werden bei der Diskussion
nur intensive und geographisch ausgedehnte Anderungen der Temperatur beriicksichtigt
und sind als vorlaufig zu betrachen. Dies gilt auch fiir die Betrachtung der Warmefliisse,
der Bewolkung und des Niederschlags.

e Winter

Im Januar erfolgt in Bodennéhe eine kraftige Abkiihlung in den tropischen und sub-
tropischen Breiten Afrikas bis zu -3 K. Diese Abkiihlung setzt sich ostwirts iiber
weite Regionen des mittleren Ostens und Asiens fort. In weiten Teilen Nordame-
rikas, des Groflen Beckens und Kanadas wird es bis zu 3 K kilter. Obwohl die
Merresoberflichentemperatur festgehalten ist, wird durch die Seesalzaerosole eine
leichte Abkiihlung iiber dem Atlantik westlich von Nordafrika erzeugt. Dies gilt
auch fiir das Nordostpazifische Becken, den westlichen Atlantik und Westpazifik,
und fiihrt in diesen Regionen zu einer Reduktion der latenten Warmefliisse. Grof-
flichige Erwarmung (bis zu 3 K) findet man iiber den schneebedeckten Landflichen
Gronlands und Nordeuropas, was zur verstirkten Ausbildung von Trégen iiber den
Ozeanen und von Keilen iiber den Kontinenten fithren kann. Die Temperatur in
Bodennéhe wird im globalen Mittel um -0.2 I erniedrigt.

Die Temperaturdnderung setzt sich in der Atmosphiare fort. Im zonalen Mittel
der mittleren nordlichen Breiten resultiert eine Abkithlung von 0.5 K bis etwa 1.5
km, der bodennahen Grenzschicht. In der unteren Troposphire der Siidhemisphire
findet eine leichte Erwdrmung statt (0.1 K). Die Abkithlung der Atmosphire setzt
sich bis in 500 hPa iiber Alaska, Nordamerika und Kanada fort. Uber Nordafrika.
und Asien nimmt die Temperaturabnahme mit der Hoéhe ab. Die Erwiarmung iiber
Groénland und Nordeuropa schwicht sich ab. Auf der Siidhemisphére findet im
zonalen Mittel eine Erwidrmung statt, die mit der Hohe zunimmt. Im globalen
Mittel wird die Temperatur in 500 hPa um 0.3 K erhoht.

e Sommer

Im Sommer findet man in den bodennahen Schichten zwischen dem Nordpol und
30° Nord eine Erwérmung. Maxima befinden sich in Nordamerika (4 K), Mit-
teleuropa (2 K), dem mittleren Osten und Asien (bis zu 3 K). Ausserdem findet
man Erwarmung in der GréBenordnung von 1 K in Kolumbien und Venezuela,
West-Argentinien, im Norden Australiens und in siidlichen polaren Breiten. Die
Abkiithlung in Bodennahe ist geringer als im Winter und betragt etwa 1 K im Nord-
westen Afrikas, der Arabischen Halbinsel, Indien und dem Westen der Sowjetunion.
Die Abkiihlung tiber den Ozeanen ist geringer, da die Seesalzkonzentrationen nied-
riger sind und liegt bel maximal 0.5 K. Im Gegensatz zum Winter erhilt man im
globalen Mittel eine Erwarmung von 0.17 K in den bodennahen Schichten.

Das zonale Vertikalprofil zeigt, dal Temperaturanderungen durch GADS die ge-
samte Atmosphare durchdringen. Zwischen dem Nordpol und 30° Nord findet man
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Erwarmung, die mit der Hohe zunimmt. In 500 hPa betragt sie 1.5 K und erstreckt
sich vom Nordpol bis 40° Siid. Siidlich davon findet eine Abkiihlung von 0.2 K

innerhalb der Atmosphare statt.

Zusammengefasst: Im Winter fithrt GADS im globalen Mittel zu einer Abkiihlung der bo-
dennahen Schichten von -0.2 K, im Sommer dagegen zu eine Erwérmung von 0.17 K. Tro-
posphiérisches Aerosol wirkt regional inhomogen sowohl erwarmend als auch abkiihlend
in Abhangigkeit von der Zeit und verstarkt oder reduziert somit den globalen Treibhaus-
effekt.

Die Temperaturdnderungen durch GADS beschranken sich nicht auf die bodennahen
Schichten, sondern setzen sich in der gesamten Atmosphére durch. Im Winter besteht auf
der Nordhemisphére der Trend zur Abkiihlung, auf der Stidhemisphéare zur Erwarmung,
im Sommer herrschen umgekehrte Verhaltnisse. Die Verstdrkung der Temperaturge-
gensatze zwischen Nord- und Siidhemisphire kann zu einer Siidverlagerung im Winter
(und zu einer Nordverlagerung im Sommer) der Zone maximaler Baroklinitdt und der
innertropischen Konvergenzzone fithren. Davon werden die Monsungebiete Afrikas und
Asiens beeinflufit und im Zusammenhang damit moglicherweise auch die dquatoriale Zo-
nalwindzirkulation.

6.3.3 Die Auswirkungen auf den latenten und fiihlbaren Warmefluf}

Der Ausgleich von Temperatur- und Feuchtegradienten wird durch die turbulenten Fliisse
fithlbarer Warme (Konvektion) und latenter Warme (Verdunstung) herbeigefithrt. So-
mit wirkt sich die Verdnderung der Temperatur direkt auf den latenten und fithlbaren
Wiarmeflul aus, die hier ohne Abbildung kurz beschrieben werden.

Durch GADS wird der latente Warmeflu8 reduziert. Dies ist zu erwarten, da eine
Abkithlung iiber den Ozeanen und den tropischen Regionen Afrikas und Asiens auftritt.
Damit wird der Temperaturgradient und die Kondensation in Bodennéhe reduziert. Die-
ser Prozess stellt ebenfalls eine mogliche Ursache fiir die Reduktion des Schneefalls iiber
Eurasien dar. Im globalen Mittel wird der latente Warmeflufl durch GADS im Januar
und Juli um 6% reduziert.

Auch der fithlbare WarmefluB wird iiber weiten Teilen der Kontinente reduziert. Uber
den Ozeanen, insbesondere in den Regionen hoher Konzentrationen an Seesalzaerosol
und dort wo mineralische Teilchen von der Wiiste tiber das Wasser transportiert werden,
wird er erhoht und ebenfalls zur Verstarkung der Konvektion beitragen. Im zonalen
Mittel zeigt der fithlbare Warmeflu8 fiir GADS sowohl im Januar als auch im Juli geringe
Schwankungen. Der fiihlbare Warmeflufi am Boden wird im globalen Mittel um 6% durch
GADS reduziert.

Eine detailliertere Diskussion der Warmefliisse erfolgt in Kapitel 6.3.6, wo ein Vergleich
mit den Standardaerosolen durchgefiithrt wird.
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Abbildung 16: Globale Verteilung der mittleren Temperaturdnderung [K] in 2 Meter
Héhe, bedingt durch GADS fir Januar (oben) und Juli (unten).
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Abbildung 17: Zonalschnitt der mittleren Temperaturanomalie [K] durch GADS fiir Ja-
nuar (oben) und Juli (unten).
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6.3.4 Die Anderung der Wolkenbedeckung und des Niederschlags

Abbildung 18 zeigt die Globalverteilung der Anderung der Wolkenbedeckung durch GADS
fiir Januar und fiir Juli, Abbildung 19 das zonale Mittel der Anderungen des Nieder-
schlags.

e Winter

In nérdlichen und siidlichen polaren Breiten wird die Wolkenbedeckung infolge des
positiven direkten Aerosolstrahlungsantrieb verstarkt. Hier wird der Schneefall im
zonalen Mittel um etwa 5% erhoht (siehe Abb. 19, links unten). Uber dem Pa-
zifilk (hohe optische Dicken durch Seesalzaerosol) wird die Wolkenbedeckung und
der grofflichige Niederschlag reduziert. Das Geopotenial wird erhoht (Abb. 20),
das ostpazifische Hochdruckgebiet verstarkt. Ein direkter Zusammenhang besteht
zwischen der Reduktion der Konvektion iiber Nordamerika zwischen 30° Siid und
60° Nord und der Reduktion der troposphérischen Temperaturen. Niederschlag
und Wolken werden reduziert, mehr Strahlung wird zuriickgestreut, die Kiithlung
wird weiterhin verstarkt. Das Geopotential wird in diesem Bereich im 500 hPa
Niveau um bis zu 15 gpm reduziert (Abb. 20). Im Westen der Vereinigten Staa-
ten, den Wiisten- und Steppenklimaten findet eine Abkiihlung und Verstarkung
der Bewolkung statt, verursacht durch die pazifischen Seesalzteilchen. Im Osten
der Vereinigten Staaten setzt sich eine Erwarmung, bedingt durch hohe optische
Dicken mit einem grofien Ruflanteil, durch. Der Wasserkreislauf in Siid Afrika bis
zum Hochland von Athiopien wird durch den Strahlungsantrieb der mineralischen
Teilchen stark beeinfluft. Hier befindet sich eine Zone verstarkter meridionaler
Temperaturgradienten (Abb. 16) und Druckgegensitze (Abb. 20). Die Erniedri-
gung der Bodentemperatur (Abb. 16) sowie des vertikalen Temperaturgradienten
(Abb. 17) fithrt zu einer Reduktion der Konvektion, des konvektiven und fronta-
len grofflachigen Niederschlags (Abb. 19 links, mitte und oben), jedoch zu einer
verstarkten Bew6lkung. In den Gebieten der Sahara und Sahelzone zwischen 10°
und 35° Nord wird die Wolkenbedeckung um 0.1 reduziert. Zwischen dem Aqua-
tor und 30° Siid wird die Bewolkung reduziert, der grofiflachige frontale Nieder-
schlag tiber den Kontinenten erhoht, der konvektive Niederschlag weiterhin redu-
ziert. Stidlich von 30° Siid wird die Wolkenbedeckung verstarkt, ohne gravierende
Auswirkung auf den Niederschlag.

e Sommer
Die Riickwirkungen des Aerosolstrahlungsantriebs auf die Bew6lkung sind im Juli
geringer als im Januar (Abb. 18, unten). In polaren und mittleren Breiten findet
man auf beiden Hemisphiren einen hoheren Bewolkungsgrad. Die optische Dicke
der Seesalzteilchen iiber dem Nordpazifik und Nordatlantik ist niedriger, da die
Windgeschwindigkeiten in diesen Gebieten im Sommer geringer sind, und somit der
Strahlungsantrieb durch Seesalz gering. Mit der zunehmenden Sonnenstandhohe re-
sultiert eine Temperaturzunahme in dieser Region, die sich bis in die Tropopause
und Stratosphére durchsetzt (Abb. 16 unten, Abb. 17 unten). Dieses wirkt sich
direkt auf das Geopotential aus, das in diesen Breiten zunimmt. Grofiflachig finden
wir reduzierte Bewolkung in der Siidostpassatzone vom Nordatlantik bis zum Pazi-
fik, iiber weiten Teilen Siidamerikas bis zum Stdwesten Afrikas. Der Niederschlag
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iiber den Ozeanen dieser marinen Trockenklimate ist kaum beeinflufit. Im Sommer
wird die Bewolkung tiber dem Hochland von Athiopien, der arabischen Halbinsel
bis zum Hochland von Iran verstarkt, ebenso iiber dem siidchinesischen Bergland.
Diese Gebiete bilden sich iiber den Grenzgebieten zwischen Regionen mit hohen
und niedrigen Konzentrationen mineralischer Teilchen aus.

Zusammengefafit: Aerosol fithrt in polaren Breiten zu verstarktem Schneefall. Der kon-
vektive Niederschlag wird im zonalen Mittel sowohl fiir Sommer und Winter reduziert
und zeigt, dal Aerosol in der Troposphéare stabilisierend wirkt. Der grofirdumige fronta-
le Niederschlag im Bereich der innertropischen Konvergenzzone nimmt zu, angeregt vom
direkten Strahlungsantrieb der mineralischen Teilchen. Der Bewolkungsgrad nimmt dort,
wo sich mineralische Teilchen befinden, im Winter zu, im Sommer ab. Die Riickwirkun-
gen des Strahlungsantriebs durch Aerosolteilchen auf die Bewolkung und Niederschlag
sind zum Teil sehr grof. Das liegt am fehlenden Jahresgang der Experimente und daran,
daf} kein indirekter Aerosoleffekt beriicksichtigt werden kann.

6.3.5 Das Geopotential

Die Geopotentialanderungen [gpm] durch GADS im 500 hPa Niveau fiir Winter und
Sommer sind in Abbildung 20 auf Seite 65 dargestellt.

e Winter
Im Winter wird das zirkumpolare Tief verstarkt. Die Troge iiber Ostasien und
Nordamerika werden um 15 gpm intensiviert. Die Riicken iiber Nordeuropa werden
ebenfalls verstarkt. Daraus folgt, dafl kalte Luft weiter bis nach Nordamerika vor-
dringt. Nordlich von 70° Nord wird es bewdlkter, es fallt mehr Schnee. Wérmere
Luftmassen befinden sich iiber Nordeuropa und Asien. Das Geopotential wird iiber
weiten Teilen Afrikas und Asiens reduziert und damit das asiatische Hochdruckge-
biet. Kiltere Luftmassen kénnen nach Siiden vordringen. Uber dem subtropischen
Atlantik findet man starke meridionale Gradienten der Geopotentialanderungen im
Bereich der innertropischen Konvergenzzone. Verstarkte Bewolkung und Nieder-

schlage sind die Folge.

e Sommer

Die Zirkulation im Sommer ist wesentlich stirker zonal symmetrisch als im Win-
ter. Auf der Nordhemisphire nérdlich 30° Nord fithrt Aerosol zu einer Erhchung
des Geopotentials um bis zu 50 gpm. Es bilden sich 3 Maxima: Nordamerika, Eu-
ropéaisches Nordmeer sowie im Osten der Rufilands. Starke Geopotentialinderun-
gen entstehen rings um die Sahara. Im Bereich der innertropischen Konvergenzzone
werden Gradienten verstirkt, die Baroklinitdt erhoht und die Konvektion angeregt.
Auffallend ist auch die Verstarkung des Hochdruckgebiets zwischen Stidamerika und
Stidafrika; der Siidostpassat kann verstirkt werden.
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Abbildung 18: Mittlere globale Verteilung der Differenzen der Wolkenbedeckung [%],
verursacht durch den direkten Strahlungsantrieb der GADS Aerosole im Januar (oben)
und Juli (unten).
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Abbildung 19: Zonale mittlere Differenzen des grofiflachigen frontalen Niederschlags
(oben) und konvektiven Niederschlags (mitte) und des Schneefalls (unten), verursacht
durch den Aerosolstrahlungsantrieb des GADS (links) und des Standardaerosols (rechts).
Der Monat Januar wird durch die durchgezogene Linie gekennzeichnet, Juli durch die

gepunktete Linie.
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Abbildung 20: Globale Verteilung der mittleren Geopotentialanomalie [gpm] im Januar
(oben) und Juli (unten), bedingt durch GADS in 500 hPa.
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6.3.6 Vergleich mit den Standardaerosolen

Die Strahlung

Kurzwellig

Oberrand der Atmosphdre

Der kurzwellige Strahlungsantrieb durch das Standardaerosol ist im Winter zwischen
45° Nord und 50° Siid negativ, dabei negativer als der durch GADS. Er resultiert aus
den hohen optischen Dicken des Standardaerosols, die bis tiber weite Teile des Atlantiks
und Indischen Ozeans reichen (Abb. 7). Die Ausnahme stellt die Region zwischen 10°
Nord und 15° Siid dar. Hier iiberwiegt der negative Antrieb durch GADS, hervorgerufen
durch die mineralischen Aerosole. In polaren Breiten erzeugen beide Aerosolverteilungen
vergleichbaren positven Antrieb tiber den Schneeflichen. Im globalen Mittel betrégt der
Strahlungsantrieb -1.63 W/m? fiir das Standardaerosol und -1.40 W/m? fiir GADS (siehe
Tabelle 8 auf Seite 67).

Das Standardaerosol hat im Sommer und im Winter identische optische Dicken. Im Som-
mer ist der Antrieb bis 20° Nord positv, dabei ist er iiber den Schneeflichen iiberschatzt
und den industrialisierten nordlichen Breiten unterschatzt. In den mittleren nérdlichen
Breiten erreicht der positive Antrieb durch GADS 9 W/m?2, der duch das Standardae-
rosol 2 W/m?. Siidlich von 20° Nord und der gesamten Siidhemisphére ist der Antrieb
durch das Standardaerosol negativ. Der Antrieb durch GADS ist regional differenziert
und reprisentiert die Aerosolverteilung besser. Im globalen Mittel sind es -0.63 W/m?
fiir das Standardaerosol und -0.1 W/m? fiir GADS.

Boden

Der kurzwellige Strahlungsantrieb durch das Standardaerosol ist im Winter negativ. Mit
Ausnahme der Regionen zwischen 5° Nord und 25° Siid und 50° Siid und 70°Sid ist er
negativer als fiir GADS. So ergeben sich im globalen Mittel -7.5 W/m? fiir das Standar-
daeorsol und -5.9 W/m? fiir GADS.

Der kurwellige negative Strahlungsantrieb durch das Standardaerosol zeigt im Sommer
einen dhnlichen Verlauf wie im Winter und keine Ubereinstimmung mit dem durch GADS.

Im globalen Mittel sind es -7.67 W/m? fiir das Standardaerosol und -5.48 W/m? fiir
GADS.

Atmosphdre

Im zonalen Mittel wird mehr kurzwellige Strahlung durch die Standardaerosole (6.0
W/m?) in der Atmosphére als durch die GADS Aerosole (4.5 W/m?) absorbiert.
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Langwellig

Oberrand der Atmosphdre

Der langwellige Strahlungsantrieb des Standardaerosols (Abb.15) am Oberrand der At-
mosphire schwankt im Winter und Sommer von -2 W/m? bis 2 W/m?und betrigt damit
nur ca. 1/5 des Antriebs durch GADS. Dies resultiert aus den geringen Absorbermen-
gen (Kapitel 5.6) im Vergleich zu GADS. Stark ausgeprdgt ist bei GADS der Einfluf
mineralischer Teilchen, der bereits in Abschnitt 6.3.1 diskutiert wurde.

Boden

Am Boden sind die Antriebe durch GADS und das Standardaerosol im Januar sehr dhn-
lich. Zeigten sich am Boden bei der Berechnung der Startwertes des Antriebs Unterschiede
zwischen GADS und den Standardaerosolen im wolkenfreien Fall, so sind diese durch die
Wechselwirkung mit dem Klimasystem reduziert. Im Sommer zeigt das Standardaerosol
ein dhnliches Verhalten wie im Winter, die Gegensatze zu GADS werden verstarks.

Atmosphdre

Die Standardaerosole verursachen einen langwelligen Energieverlust. GADS iibt dagege-
ben sowohl positiven als auch negativen Antrieb aus.

Januar Juli

STANDARD GADS STDGADS |STANDARD GADS STDGADS
Kurzwellige Nettostrahlung -7.65 -5.90 1.75 -7.67 -5.48 -2.19
am Boden [W/m?]
Langwellige Nettostrahlung 1.79 1.97 0.18 1.48 1.28 -0.20
am Boden [W/m?]
Kurzwellige Nettostrahlung -1.63 -1.40 -0.23 -0.63 -0.10 0.53
TOA [W/m?]
Langwellige Nettostrahlung 0.19 2.02 1.83 -0.24 0.86 1.10
TOA [W/m©]
Kurzwellige Nettostrahlung 6.02 4.50 -1.52 7.04 5.38 -1.66
Atmosphare [W/m?]
Langwellige Nettostrahlung -1.60 0.05 1.65 1.26 -0.42 1,68
Atmosphire [W/m?]

Tabelle 8: Strahlungsantriebe, global gemittelt. Dabei bedeutet: GADS: Experiment
mit GADS, STANDARD: Experiment mit den Standardaerosolen, STDGADS: GADS-
STANDARD, TOA Oberrand der Atmosphire.
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Die Temperaturinderung

Die Temperaturianderungen in der bodennahen Schicht, die durch das Standardaerosol
hervorgerufen werden, sind in Abbildung 21 auf Seite 69 fiir die Monate Januar und
Juli dargestellt. Erginzend zeigt Abbildung 22 die Zonalschnitte der mittleren Tempe-
raturanderungen durch das Standardaerosol.

Winter

Die Antriebe durch das Standardaerosol und durch GADS bewirken {iber Zentralafrika,
Arabien und weiten Teilen Asiens einen Temperaturriickgang. Je hoher dabei der Strah-
lungsantrieb ist, desto grofler ist die Temperaturabnahme. Die grofiten Unterschiede
in der Auswirkung der Strahlungsantriebe durch GADS und das Standardaerosol fin-
den wir iiber Nordamerika , Alaska und Kanada. Uber Alaska und Kanada findet eine
Erwidrmung durch das Standardaerosol statt, eine Abkithlung durch GADS. Dies resul-
tiert aus Folgendem: Das Standardaerosol hat im arktischen Bereich héhere optische
Dicken als GADS (Abb, 6 und Abb. 7) und weist in diesen Regionen keine differenzierten
regionalen Strukturen auf, GADS hingegen unterscheidet die Seesalzteilchen iiber den
Ozeanen und kontinentale sowie industriell beeinflufite Mischungen tiber dem Kontinen-
ten der Nordhemisphére.

Die zonalen Vertikalschnitte zeigen, dafl die Standardaerosole einen geringeren Einflufl
auf die Temperatur als GADS ausiiben. Die Abkiihlung {iber Afrika findet nur in den
bodennahen Schichten statt. Dariiber entsteht grofraumig eine leichte Erwarmung der
Nordhemisphére (bis 0.6 K) und eine geringe Abkiihlung der Stidhemisphire (-0.2 K). In
mittleren nordlichen Breiten wird die Atmosphéare bis 500 hPa durch das Standardaero-
sol erwarmt, durch GADS abgekiithlt. Im siidpolaren Bereich findet man eine intensive
Erwarmung der gesamten Atmosphére, die bei GADS nicht vorhanden ist.

Sommer

GADS verursacht groflere Temperaturanstiege iiber Asien und Nordeuropa (Standard:
1K, GADS: bis zu 4 K), das Standardaerosol groBere Temperaturabnahmen iiber Afrika
und Indien (Standard: -3 K, GADS: 1 K). GADS erzeugt eine Erwdrmung iiber weiten
Teilen Nordamerikas, die Standardaerosole zeigen kaum Wirkung. GADS verursacht
eine leichte Erwarmung {iber Europa, das Standardaerosol Abkiihlung, eine Folge des
unterschiedlichen Absorptionsverhaltens beider Verteilungen.

Im Sommer findet man eine Erwarmung der Atmosphére zwischen dem Nordpol und
30° Siid, die jedoch nur etwa ein Drittel im Vergleich zu der Erwdrmung durch GADS
ausmacht. Die Abkiithlung im Bereich der mineralischen Aerosole ist ebenfalls weniger
ausgepragt als bei GADS. In siidpolaren Breiten erzeugen beide Verteilungen eine ver-
gleichbare Abkiihlung der gesamten Troposphére.
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Abbildung 21: Globale Verteilung der mittleren Temperaturdnderung [K| in 2 Meter
Hohe, bedingt durch das Standardaerosol im Januar (oben) und Juli (unten).
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Abbildung 22: Zonalschnitte der mittleren Temperaturdnderung [K| durch das Standard-
aerosol im Januar (oben) und Juli (unten).
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Latenter und fiihlbarer Wiarmefluf3

Latenter Warmefluf$

Die raumliche Struktur der WarmefluBanderungen im Januar ist fiir beide Aerosolver-
teilungen ahnlich. Global iiberwiegt die Reduktion des Warmeflusses. Ausnahme bildet
die Region iiber dem Atlantik, wo sich mineralische Teilchen befinden. Hier besteht ein
starker meridionaler Warmeflussgradient: Starke Reduktion des Warmeflusses nodlich
von 15° Nord (GADS: 20 W/m?, STANDARD: 5 W/m?), starker Anstieg siidlich da-
von (GADS: 20 W/m?, Standard 5 W/m?). Im Ostpazifik erfolgt ebenso ein verstirkter
latenter Warmeflu8.

Im Sommer wird der WarmefluBl ebenfalls iiber dem Atlantik westlich von Afrika redu-
ziert. Die oben beschriebenen Gegensatze, die hier im Januar vorherrschen, gibt es im
Sommer nicht. Einen verstiarkten Warmeflufl findet man iiber den Ozeanen zwischen 30°

und 60° Sid.

Durch GADS und das Standardaerosoel wird der latente Warmeflufl reduziert. Fiir das
Standardaerosol ergeben sich im globalen Mittel Reduktionen von 3% im Januar und
Juli. Das zeigt, dafl der Einflufl des GADS auf die Kondensation fast doppelt so grof ist,
wie der der Standardaerosole.

Fiihlbarer Warmeflufs

Im Winter findet man eine markante Reduktion des fiihlbaren Warmeflusses durch das
Standardaerosol iiber Afrika, Asien und Australien. Fiir GADS existiert ein differenzier-
tes raumliches Muster auf der Nordhemisphire: Reduktion der Wiarmefliisse {iber den
Kontinenten, Verstirkung iiber den Ozeanen in der Grofenordnung von +5 W/m?. Die
Anderungen auf der Siiddhemisphire sind fiir beide Aerosolverteilungen nicht signifikant.

Im Sommer ist die Reduktion der fiithlbaren Warmefliisse iiber den Kontinenten durch
das Standardaerosol stirker ausgeprigt und erreicht Werte bis zu 15 W/m? iiber Afrika,
Asien, Nordamerika und Australien. GADS erzeugt im Sommer reduzierte Fliisse {iber
Nordafrika und Osteuropa. Im Gegensatz dazu werden durch das Standardaerosol die
Wirmefliisse iiber Amerika und Nordeuropa angeregt. Auf der Siidhemisphére findet
man fiir GADS ein Gebiet ausgepriagter zonaler Gegensitze, das man ebenso bei den
Geopotentialinderungen (siehe Abb. 20) findet: Reduktion zwischen Siidamerika und
Siidafrika, Anstieg westlich und &stlich dieser Region. Das Standardaerosol regt hier den
WirmefluB in geringem Umfang an.

Der fithlbare Warmeflufl am Boden wird im globalen Mittel sowohl im Sommer als auch
im Winter um 6% durch GADS und um 3% durch das Standardaerosol reduziert.

Bei der Betrachtung der bodennahen Fliifle zeigt es sich, da} GADS auch wenn seine
Auswirkungen auf die Bodentemperaturen vergleichbar mit denen der Standardaerosole
sind, die Prozesse in der Atmosphére, wie auch Kondensation und Konvektion mehr be-
einflusst.
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Wolkenbedeckung und Niederschlag

Das Standardaerosol wirkt sich nur in geringem Umfang auf die Bewélkung aus, wie
man in Abbildung 23 auf Seite 74 direkt erkennt.

Kleinrdumige Anstiege der Wolkenbedeckung findet man tiber dem Hochland von Mexiko,
im Siiden Siidamerikas und westlich davon bis zu 0.05%. Geringfiigige Reduktionen
gleicher Grofenordnung finden iiber Zentralafrika und Ostasien statt. Eine Zuordnung zu
dem Aerosolstrahlungsantrieb ist nicht mdglich. GADS verursacht dagegen Anderungen
des Bedeckungsgrades zwischen -0.3% und 0.3%, die mit dem Aerosolstrahlungsantrieb
korrelieren.

Im Sommer wird die Bewolkung {iber dem Hochland von Athiopien, der arabischen Halb-
insel bis zum Hochland von Iran um bis zu 0.1% verstarkt und kann den hohen optischen
Dicken des Standardaerosols dieser Region zugeordnet werden. Rings um dieses Gebiet
wird die Wolkenbedeckung reduziert. Dies findet man westlich von Siidafrika, iiber Zen-
tral Siiddamerika, dem westlichen Atlantik und Nordeuropa.

Grofiraumiger frontaler Niederschlag

Der grofiraumige frontale Niederschlag wird durch das Standardaerosol in geringerem

Umfang als durch GADS beeinflufit.

Markant fiir GADS ist im Winter eine Reduktion um 0.28 mm/Tag zwischen 45° und
30° Nord sowie eine Verstirkung des Niederschlag zwischen 20° Nord und 20° Siid von 2
mm/Tag. Fiir das Standardaerosol fehlt diese Struktur.

Ahnliches gilt fiir den Sommer. GADS verursacht 2 Regionen reduzierten Niederschlags
(70° bis 35° Nord sowie 15° bis 45 ° Siid), eine Region intensivierten Niederschlags zwi-
schen 35° Nord und dem Aquator. Fiir das Standardaerosol findet man zwar #hnliche
Strukturen, jedoch in ihrem Umfang nur halb so stark ausgepragt.

Konvektiver Niederschlag

Beide Aerosolverteilungen reduzieren den konvektiven Niederschlag, GADS etwa doppelt
so stark wie das Standardaerosol. Die intensivste Reduktion findet sich im Bereich der
innertropischen Konvergenzzone.

Schneefall

Der Schneefall wird im Winter der nordlichen polaren Breiten verstarkt, in mittleren
nordlichen sowie in stidpolaren Breiten reduziert. Im Sommer wird der Schneefall nérd-
licher polarer Breiten reduziert und in mittleren siidlichen Breiten verstdrkt. In diesem
Verhalten stimmen beide Verteilungen iiberein.
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Das Geopotential

Im Januar schwicht das Standardaerosol das zirkumpolare Tief ab. Fiir die gesamte
Nordhalbkugel verandert sich das Geopotential durch GADS und das Standardaerosol in
entgegengesetzte Richtungen: GADS erhoht das 500 hPa Geopotential iiber Nordamerika
und Asien, erniedrigt es iiber dem Pazifik und Atlantik. Das Standardaerosol erhéht das
Geopotential iiber den Kontinenten und reduziert es iiber den Ozeanen. Die Auswirkun-
gen beider Aerosolverteilungen sind auf der Siidhemisphére dhnlich und von geringerem

Umfang.

Im Sommer erkennt man, dal GADS wesentlich intensivere und strukturiertere Geo-
potentialinderungen hervorruft. Das gilt insbesondere fiir die Nordhemisphére. Das
Standardaerosol erzeugt Anderungen von bis zu 5 gpm, GADS bis zu 50 gpm. Dabei
besteht fiir GADS der Trend das Geopotential auf der Nordhemisphére zu erhéhen mit
Ausnahme der Region des tropischen Atlantiks. Auf der Siidhemisphére siidlich von 30°
Siid reduzieren die Standardaerosole das Geopotential zwischen 120° West und 120° Ost.
Im Gegensatz dazu verstirkt GADS die vorhandene Druckverteilung.

Fazit ist, daf§ der direkte Strahlungsantrieb des GADS und seine Riickkopplung mit dem
Klimasystem das Geopotential starker beeinfluit als der des Standardaerosols und zum
Teil entgegengesetzte Wirkung hat.
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Abbildung 23: Mittlere globale Verteilung der Differenzen der Wolkenbedeckung [%],
verusacht durch den direkten Strahlungsantrieb des Standardaerosols im Januar (oben)
und Juli (unten).
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Abbildung 24: Globale Verteilung der mittleren Geopotentialanomalie [gpm] im Januar
(oben) und Juli (unten), bedingt durch das Standardaerosol in 500 hPa.
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7 Versuch einer Validierung

Neben den bodengebundenen Langzeitmessungen sind Satellitendaten bedeutend fiir die
Validierung der in globalen Klimamodellen berechneten Strahlungsfliisse. Die derzeit
umfassendste und genauste Datenbasis liefert das Earth Radiation Budget Experiment
((ERBE Science team, 1986), (Barkstrom, 1984). Die ERBE Daten geben monatliche
Mittelwerte der Strahlungsgrofien auf einem 2.5° x 2.5° Gitter. Die Strahlungsgrofien,
die hier zum Vergleich genutzt werden, sind die in den Weltraum zuriickgestrahlte lang-
(OLR) und kurzwellige Strahlung, sowohl fiir den wolkenlosen Teil der Atmosphire, als
auch den bedeckten. Die geschitzte Ungenauigkeit der ERBE Daten liegt bei 10 W/m?.

Hier werden die Monatsmittel fiir Januar und Juli betrachtet.

Eine intensive Untersuchung zur Validierung des mit dem ECHAM berechneten Strah-
lungshaushaltes des Erde im Vergleich zu den ERBE Daten wurde von Chen und Ro-
eckner (1995) durchgefithrt. Die Studien wurden mit verschiedenen Modellauflssungen
durchgefiihrt (bis T106, das entspricht einem 1.1° Gitter). Fiir den Vergleich wurde das
Klimamodell mit Jahresgang iiber 5 und 10 Jahre integriert. Wesentliche Ergebnisse:
Die zonalen Mittel der OLR der ERBE Daten und des ECHAM4 mit dem Standardae-
rosol zeigen im Januar gute Ubereinstimmung in den mittleren Breiten. In den Tropen
{iberschitzt das ECHAM4 die OLR in Aquatorihe und unterschitzt die OLR im subtro-
pischen Bereich. Die Abweichungen liegen in der Gréflenordnung von 10 W/m?. Im Juli
stimmen die Satellitendaten und Modellberechnungen sehr gut iiberein. Einige Gebiete
zeigen bei den ERBE Daten niedrige OLR (< 220 W/m?): die Innertropische Konver-
genzzone (ITCZ), im Bereich der Siidpazifischen Konvergenzzone (SPCZ), des Kongo
und Amazonas und Gebieten intensiver Konvektion. In den Subtropen ist die OLR in
den trockenen und warmen Gebieten der absinkenden Luftmassen maximal. Die mit dem
Klimamodell einschlieBlich Standardaerosol berechnete OLR ist {iber dem Amazonas und
Kongo um mehr als 20 W/m? hoher als fiir die im ERBE Datensatz gemessene OLR.

Ein direkter Vergleich mit der Untersuchung von Chen und Roeckner (1995) ist nicht
moglich, da wir Experimente im perpetual Mode durchgefiihrt haben, die Modellauflésung
T21 betragt und mit einer festen Meeresoberflichentemperatur gerechnet haben. Aufler-
dem wurde in der Einschwingphase die Nettostrahlungsbilanz des Klimamodells mit Hilfe
der Niederschlagsphysik so abgestimmt, daf sie im Mittel ausgeglichen ist. Um dennoch
eine Validierung unserer Experimente mit den ERBE Daten zu versuchen, werden die
Monatsmittelwerte der Strahlungsfliisse fiir Januar und Juli (Mittelwerte der Jahre 85
bis 88) von dem 2.5° x 2.5° Grad Gitter auf die Auflésung des ECHAM T21 interpoliert.

Abbildung 25 zeigt beispielhaft Streudiagramme, in denen die kurz- und langwellige Net-
tostrahlung am Oberrand der Atmosphire des ERBE mit denen des GADS und denen
der Standardaerosole verglichen werden. Die Streudiagramme fiir GADS und ERBE
sowie Standardaerosol und ERBE zeigen gleiche Muster. Die Strahlungsflufdifferenzen
zwischen (Standard - ERBE) und (GADS - ERBE) zeigen &dhnliche Struktur. Bei den
langwelligen Strahlungsfluidifferenzen (Abb. 25, rechts unten) erkennt man, dal GADS
zu einer Reduktion der OLR und somit zu einer Verbesserung des Stahlungshaushalts

fithrt.
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Abbildung 25: Die kurzwellige (links) und langwellige (rechts) Nettostrahlung des
ECHAM4 mit den Standardaerosolen (oben) und dem GADS (mitte) im Vergleich zu
den ERBE Daten. Die unteren Abbildungen stellen die Strahlungsflufidifferenzen zwi-
schen Standardaerosol - ERBE und GADS - ERBE dar.
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Die zonalen Mittel (Abb. 26) dieser StrahlungsfluBdifferenzen zeigen, dal GADS zu einer
Verbesserung der kurzwelligen Nettostrahlung zwischen 50° Nord und 10° Nord sowie
zwischen 20° Siid und 45° Siid um 2 - 3 W/m? fithrt. In den Tropen selbst bewirkt
GADS eine geringfiigige Verschlechterung des Strahlungshaushalts, was eventuell daran
liegt, dafl Wiistensturmausbriiche in den Wintermonaten von GADS zu stark und zu
weit iiber dem Atlantik angenommen werden. Im Langwelligen (Abb. 26, rechts) wird
die OLR in den Tropen durch GADS nicht verbessert. Das liegt daran, daf} fiir unsere
Experimente der direkte Strahlungsantrieb sehr intensiv ist und die Riickwirkungen auf
das Klimasystem als vorldufig zu betrachten sind. Geringfiigige Verbesserungen durch
GADS findet man zwischen 75° und 50° Nord, 40° und 30° Nord sowie zwischen dem
Aquator und 15° Siid und zwischen 30° und 45° Siid.
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Abbildung 26: Zonale Mittel der kurzwelligen (links) und langwelligen (rechts) Netto-
strahlungsflufdifferenzen (Standard - ERBE) und (GADS - ERBE) im Januar.

Eine weitere Arbeit wird fiir den qualitativen Vergleich der berechneten Strahlungsfliisse
herangezogen. Wild und Roeckner (1995) vergleichen die vom ECHAM berechneten Bo-
denfliisse mit der Datenbasis GEBA (Global Energy Balance Archive) (Ohmura et al.,
1989),(Gilgen et al., 1996) und Bodenmessungen aus dem BSRN (Baseline Surface Radia-
tion Network) (WCRP, 1991). Auf der Grundlage dieser Daten und den Ergebnissen von
ERBE beurteilen sie die zonalen und globalen Jahresmittel der Strahlungsbilanz. Zwar ist
auch hier kein direkter Vergleich mit diesen Daten moglich, da Jahresmittelwerte betrach-
tet werden, aber GADS bewirkt eine qualitative Verbesserungen des Strahlungshaushalts,
die erwiahnt werden sollen. Sie gehen davon aus, daf die Nettosonnenstrahlung am Boden
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in nordlichen Breiten durch das ECHAM4 leicht unterschatzt wird. GADS wirkt dem
entgegen, insbesondere in den Sommermonaten (Abb. 14 unten). Da die optische Dicke
der Standardaerosole in diesen Breiten zu hoch ist, erreicht dort weniger Solarstrahlung

den Boden als mit GADS.

Die langwellige Strahlungsbilanz am Boden setzt sich zusammen aus der aufwérts gerich-
teten thermischen Emission am Boden und der zum Erdboden gerichteten langwelligen
Strahlung. Wild et al. (1995) zeigen, daB in den meisten Klimamodellen der langwel-
lige Strahlungstransport zum Boden in den wolkenfreien Zonen unterschitzt wird. Sie
folgern, daf} eine Verstarkung der einfallenden langwelligen Strahlung zum Grofiteil auf
eine vermehrte Emission langwelliger Energie der wolkenfreien Atmosphére zum Boden
zuriickzufithren ist. Im ECHAM4 wurde diese Bilanz bereits derart verbessert, daff die
Messungen und Modellrechungen gute Ubereinstimmung zeigen. Jedoch zeigen zonale
Mittel im Vergleich zu den BSRN Daten, dafl die einfallende langwellige Strahlung eine
Tendenz aufweist, in niedrigen Breiten unterschitzt und in hohen Breiten tiberschétzt
zu werden. Abbildung 27 zeigt die Veranderung der am Boden einfallenden langwelligen
Strahlung vom Standardaerosol zum GADS im zonalen Mittel fiir Januar und Juli. Hier
erkennt man, dal der GADS zu einer Verbesserung der Modellergebnisse des ECHAM
fithrt. In den mittleren und hohen nérdlichen Breiten wird der zum Erdboden gerichtete
langwellige Strahlungsflufl um bis zu 10 W/m? im Juli und 5 W/m? im Januar reduziert
und wirkt der Uberschitzung entgegen. Dies gilt auch fiir die Siidhemisphére siidlich
von 30° Siid, jedoch in geringerem Umfang. Zwischen dem Aquator und 20° Siid erhoht
GADS den Strahlungsflufl und tragt hier ebenfalls zu einer Verbesserung bei.
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Abbildung 27: Zonale Mittel der zum Boden gerichteten langwelligen Strahlung, ver-
ursacht durch die Verdnderung von den Standardaerosolen zum GADS fiir Januar und

Juli.
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8 Der Strahlungsantrieb von Aerosolkomponenten

8.1 Mineralische Teilchen

Die Masse mineralischer Teilchen wird in den ariden und semiariden Zonen der Erde
freigesetzt. Angetrieben durch das Windfeld werden mineralische Aerosole aus dem Kru-
stenmaterial von Landoberflichen aufgewirbelt. Diese Freisetzung ist abhéngig von der
Reibungsgeschwindigkeit, die wiederum von einer Vielzahl von Faktoren abhingt, wie
Bodentyp, Art der Partikeln und Grosse, Bodenfeuchtigkeit und Vegetation. Die globale
Verteilung mineralischer Aerosole hat deshalb eine ausgeprédgte raumliche und zeitliche
Variablititat.

Tegen and Fung (1994) weisen nach, dafl die allgemeine Annahme mineralisches Aero-
sol als natiirliches Hintergrundaerosol zu betrachten, falsch ist. 30 - 50 % mineralischer
Teilchen werden durch anthropogenen Einflufl freigesetzt. Menschen verdndern die Bo-
denoberflichen derart, dafl durch Erosionsprozesse mineralische Teichen freigesetzt wer-
den konnen und die Desertifikation fortschreitet. Insofern ist es von grofler Bedeutung,
auch Staubteilchen bei der Abschitzung des anthropogenen Aerosoleinflufl auf das Klima
zu beriicksichtigen. Besonders durch die Tatsache, daB mineralische Teilchen in der 8 -
14 um Region absorbieren und damit hier &hnlich wie Treibhausgase wirken. Man geht
allerdings bisehr davon aus, dafl mineralische Teilchen nicht signifikant als Kondensati-
onskerne dienen und ihr Anteil am direkten Aerosolstrahlungsantrieb gering sind.

Carlson und Benjamin (1980) zeigen, dafl Sahara Staub itber dem Ozean die Atmophére
erwarmen, die Oberfliche abkiihlen und somit die thermische Stabilitdt wachsen kann.
Fiir typische Sommerbedingungen errechnen eine atmosphérische Erwérmungrate von 1
K pro Tag fiir typische Sommerbedingungen zwischen 500 und 100 hPa im Vergleich zu
staubfreien Bedingungen. Dieses Verhalten konnten wir anhand der globalen Klimawir-

kung des GADS verifizieren (Abbildung 16).

Alpert et al. (1998) zeigen, daff mineralische Teilchen einen gravierenden Einflul auf
die langwellige Strahlung haben. Sie weisen nach, da Fehler in der Vorhersage der
troposhérischen Temperatur mit NASA /Goddard Modellierungen existieren, die sowohl
raumlich als auch von der Stirke her, durch mineralische Teilchen iiber dem 6stlichen
Nordatlantik zu erkldren sind, die in den Modellen nicht beriicksichtigt sind. Sie gehen
davon aus, daf} die regionalen Erwadrmungsraten durch Wiistenstaubstiirme bei 6 K pro
Jahr liegen.

Die mineralischen Teilchen des GADS, deren optischen Eigenschaften sorgfaltig ermittelt
wurden, iiben einen bedeutenden direkten Stahlungsantrieb sowohl im kurzwelligen als
auch im langwelligen Spektralbereich aus und werden hier im Vergleich zur Literatur
genauer betrachtet.

Die Abbildung 28 zeigt die optische Dicke der mineralischen Teilchen. Die wichtigsten
Zentren mineralischer Aerosolquellen findet man in Nord und Westafrika, Zentralasien,
Arabien, Indien, Australien und im Westen von Nord- und Siidamerika. Die héchste Kon-
zentration befindet sich nérdlich des Aquators bis zu 30° Nord. Hier hat der GADS eine
duale Schichtung. Uber dem afrikanischen Kontintent befinden sich mineralische Teil-
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chen aller drei Gréfienklassen. In héheren Schichten wird mineralisches Aerosol iiber den
Atlantik westlich der Sahara und {iber das ostchinesischen Meer transportiert, die MITR
Komponente. Die maximalen optischen Dicken durch mineralisches Aerosol betragen 0.5
iiber dem afrikanischen Kontinent.

Der mit GADS berechnete kurzwellige Strahlugsantrieb mineralischer Teilchen am Ober-
rand der Atmosphire ist positiv iiber den Landflichen und negativ {iber den Ozeanen.
Die raumliche Struktur entspricht der der optischen Dicke. Das globale Mittel ist 0.2
W/m? im Januar und 0.35 W/m? im Juli.

Vergleich zu Modellierungen

Tegen (1996) zeigt, daBl der kurzwellige Stahlungsantrieb mineralischer Teilchen iiber-
wiegend negativ ist, da im zonalen Mittel die Oberfliche grundsétzlich dunkler als die
der mineralischen Teilchen ist. Sie findet einen maximalen negativen Antrieb von -1.2
W/m? in 30° Nord, dort wo sich die hohen optischen Dicken iiber dem Arabischen Ozean
befinden. Mit geringen Werten tritt ein negativer Antrieb iiber dem Nordatlantik und
der Westkiiste Afrikas auf.

Der langwellige Strahlungsantrieb ist maximal mit 1.7 W/m? in 20 bis 25° Nord, wo
die mineralischen Teilchen der Sahara, Sahel Zone und Arabischen Halbinsel dominieren
(Tegen, 1996). Der langwellige Strahlungsantrieb ist immer positiv, da die Absorption
im langwelligen Spektralbereich immer zum Treibhauseffekt beitrégt.

Im zonalen Mittel ist der Strahlungsantrieb durch mineralisches Aerosol negativ. Der
gesamte Strahlungsantrieb in 20° Nord betriagt +0.8 W/m? im Vergleich zu -0.2 W/m?
des wolkenlosen Anteils. Maximalen Gesamtantrieb im wolkenlosen Fall findet sie bei 40°
Nord mit -1.2 W/m?2, obwohl sich die maximale optische Dicke in 10° bis 30° Nord findet.
Dies ist eine Folge der beiden entgegengesetzt wirkenden Effekte zwischen dem positiven
Antrieb iiber hellen Flichen und dem negativen Antrieb tiber dem Ozean. Das globale
Mittel ist nahezu 0.

Vergleichen wir den solaren zonalen mittleren Strahlungsantrieb mineralischer Teilchen
im ECHAM4 (Abbildung 31) mit den Ergebnissen von Tegen (1996), so finden wir so-
wohl in Tropopausenniveau als auch am Boden gute Ubereinstimmung, sowohl in den
Absolutwerten als auch in der Struktur. Die wesentlichen Unterschiede zeigen sich im
langwelligen Strahlungsantrieb. Findet Tegen einen positiven Antrieb am Boden von
maximal 1.8 W/m?, so betragen die Maximalwerte des langwelligen Antriebs durch mi-
neralische Teilchen des GADS im ECHAM4 4 W/m? im Januar und 5.2 W/m? im Juli.
Die Begriindung fiir diese Unterschiede liefern die absorbierenden optischen Eigenschaften
der mineralischen Aerosole.
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Abbildung 28: Optische Dicke der GADS Aerosole mineralischen Ursprungs fiir Januar
(unten) und Juli (oben).
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Abbildung 29: Kurzwelliger (gepunktete Linie) und langwelliger Strahlungsantrieb
(durchgezogene Linie) im Tropopausenniveau und am Boden durch die GADS Aerosole
mineralischen Ursprungs fiir Januar (links) und Juli (rechts).
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8.2 Wasserlgsliche Teilchen und Ruf

Eine Anwendungsmoglichkeit des GADS ist die Abschétzung des initialen Strahlungsan-
triebs durch Rufl und wasserlosliche Teilchen als eine Abschitzung zum anthropogenen
Aerosoleinflul. Dazu wird der Anfangsantrieb, wie in Kapitel 6.2 beschrieben, einmal
mit GADS und einmal ohne WASO und ohne SOOT berechnet. Anschlieflend werden
die Differenzen zwischen beiden gebildet. Hier werden die optischen Eigenschaften der
Aerosole in Abhéngigkeit von der Luftfeuchtigkeit beriicksichtigt.

Da anthropogene Sulfat- und Rufl-Emissionen gemeinsame Quellen haben, besteht an-
thropogenes Aerosol aus einer Mischung beider Komponenten. Daher ist es sinnvoll, diese
gemeinsam zu betrachten. Die Komponenten haben unterschiedliche optische Eigenschaf-
ten. Sulfate und die anderen wasserloslichen Teilchen wirken {iberwiegend streuend, Ruf3
absorbierend. Der Antrieb der Komponenten ist nicht gleich der Summe der Antriebe
der einzelnen Komponeneten, sondern wird bestimmt durch die nichtlineare Wechselwir-
kung von Streuung und Absorption. Der Antrieb ist abhangig vom Mischungsverhéltnis
zwischen Sulfat und Ruf}, von der Bodenalbedo und dem Sonnenstand.

Die optische Dicke fiir Januar (oben) und Juli (unten) sind in der Abbildung 30 dar-
gestellt. Da Rufl und auch die wasserloslichen Aerosolkomponenten anthropogen sind,
findet man maximale optische Dicken bis zu 0.3 in den dicht besiedelten Gebieten Nord-
amerikas, Europas und Asiens. In den Regionen der Biomassenverbrennungen Afrikas und
Stidamerikas existieren im Sommer optische Dicken in Hoéhe von 0.2, im Winter maximal
1.5. Die optische Dicke ist im Sommer hoéher als im Winter, dabei sind die Unterschiede
auf der Nordhemisphéire gréfler. Die optische Dicke iiber den Ozeanen unterliegt nur
geringen Schwankungen. Zu beachten sind auch erhohte optische Dicken im Winter der
artkischen Regionen.

Diese Aerosolmischung bewirkt den solaren Strahlungsantrieb, der in Abbildung 31 dar-
gestellt ist. Im Winter finden wir in den schneebedeckten Regionen der Nordhemisphire
einen leicht positiven kurzwelligen Strahlungsantrieb, bedingt durch den niedrigen Ein-
fallswinkel und die hohe Bodenalbedo. Rufteilchen iiben unter diesen Bedingungen einen
positiven Strahlungsantrieb aus. Uber den Gebieten erhohter optischer Dicken Nordame-
rikas, Europas, Asiens, Siidamerikas und Siidafrikas, wird der Antrieb negativ bis zu 3
W/m?. Im Januar betrigt das globale Mittel des Startwertes des Antriebs -0.44 W/m?
fiir den wolkenfreien Fall. Im Sommer iiberwiegt der negative kurzwellige Antrieb der
wasserloslichen Aerosole. Nur in Arktischen Regionen, besonders iiber Gronland findet
man einen leicht positiven Antrieb, verursacht durch das hohe Reflexionsvermaogen der
Schneeflichen sowie durch den hohen Einfallswinkel der Sonne. Dabet spielt der ho-
he Ruflanteil, der einen positiven Antrieb bewirkt, eine grofie Rolle. Aus den gleichen
Griinden findet man ein leicht positiven Antrieb iiber Zentral-Asien. Im Gegensatz dazu
findet man in den anderen Regionen einen negativen Antrieb, dessen raumliche Struktur
mit den Quellen iibereinstimmt. Der Antrieb ist im Juli hoher als im Januar. Maximale
Werte mit -4 W/m? befinden sich im Juli iiber dem Osten der USA und Mitteleuropa.
Uber den Ozeanen betrigt er zwischen -1 und -0.2 W/m?. Der globale Mittelwert des
Startwertes des kurzwelligen Antriebs am Oberrand der Atmosphire ist -0.5 W/m?2.
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Vergleich zu Modellierungen

Hayword und Shine (1995) berechneten den globalen Antrieb durch Ruff und Sulfatteil-
chen zwischen -0.10 und -0.28 W/m?. Sie gehen dabei von der Sulfatverteilung nach
Langner und Rohde (1991) aus, unter der Annahme eines konstanten Ruf/Sulfat Mi-
schungsverhaltnis.

Eine weitere Vergleichsmdglichkeit bieten die Ergebnisse der Untersuchungen von Schult
et al. (1996), die den gemeinsamen Effekt von Sulfaten und Rufl abschatzen. Hier wird
das dreidimensionale Transport-Chemie Modell MOGUNTIA genutzt, um die Massen-
konzentrationen beider Aerosolkomponenten zu berechnen. Die mittlere dreidimensionale
Sulfat-Verteilung fiir die jeweiligen Monate werden von Langner und Rohde (1991) iiber-
nommen. Die mittleren Rufiverteilungen werden nach einer Methode von Cooke und
Wilson (1996) beriicksichtigt. Diese Verteilungen und abgeleitete optische Eigenschaf-
ten dienen als Eingangswerte fiir ein §-Eddington Strahlungsmodell, um Abschétzungen
zum kurzwelligen Strahlungsantrieb am Oberrand der Atmosphére im wolkenfreien Fall
vorzunehmen. Sie berechnen den Antrieb fiir mittlere Januar- und Juli- Bedingungen.

Die globale Verteilung und Stéirke des Antriebs zeigen ahnliche Muster und dieselbe
Starke wie der Antrieb durch die GADS Komponenten. Im Januar ist der Antrieb iber
den schneebedeckten Regionen der Nordhemisphéare positiv (zwischen 0 und 1 W/m?).
Maximalen positiven Antrieb findet man iiber den mittleren nérdlichen Breiten Asiens.
Ein negativer Antrieb existiert iiber Europa und dem Osten der Nordamerikas. Diese
Struktur stimmt mit der des GADS iiberein. Schult et al. berechnen jedoch einen positi-
ven Antrieb iiber den Wiistenregionen Afrikas. GADS erzeugt hier fast keinen Antrieb.
GADS erzeugt einen negativen Antrieb iiber den Regionen der Biomassenverbrennung
Stidamerikas und Afrikas. Schult et al. (1996) finden im Juli einen regional geringer
ausgepragten kurzwelligen Strahlungsantrieb als GADS. Die Unterschiede in der Inten-
sitdt und Verteilung zu GADS lassen sich wie folgt begriinden: Bei den GADS Aerosolen
besteht die Komponente WASO nicht nur aus Sulfaten, sondern auch aus anderen was-
serloslichen Teilchen, wie z.B. Nitraten. Das bedeutet, dafl die WASO Komponete, die
auch als Hintergrundaerosol grofiflichig vorhanden ist, den negativen Anteil des Antriebs
verstarkt und dem positiven Strahlungsantrieb durch RuBlteilchen entgegenwirkt. Au-
Berdem betrachten wir einen gemittelten Tagesgang, Schult et al. dagegen machen die
Berechnungen unter mittleren Bedingungen. Die globalen Mittel des kurzwelligen Strah-
lungsantriebs im globalen Mittel berechnen diese mit -0.56 W/m? im Januar und -0.64
W/m? im Juli.

Die Studien von Schult et al. (1996), die wesentlich aufwendiger, praziser und rechenzeit-
intensiv sind, erreichen vergleichbare Ergebnisse wie unsere Sensitivitdtsstudie mit den
GADS Aerosolen. Damit macht diese Anwendung deutlich, da GADS im Klimamo-
dell zur Validierung und ersten Abschétzungen von intensiven Prozefistudien einzelner
Aerosolkomponenten hervorragend genutzt werden kann.
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Abbildung 30: Optische Dicke der GADS Komponenten WASO und SOOT fiir Januar

(oben) und Juli (unten).
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AbDbildung 31: Startwert des direkten kurzwelligen Strahlungsantriebs der GADS Kom-
ponenten WASO und SOOT fiir Januar (unten) und Juli (oben) am Oberrand der At-
mosphére.
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9 Diskussion und Ausblick

9.1 Diskussion

In dieser Arbeit werden Anwendungsmoglichkeiten des Globalen Aerosoldatensatzes vor-
gestellt und die Klimawirkung berechnet. Der GADS besteht aus der globalen Verteilung
der Teilchenzahlen 10 verschiedener typischer Aerosolkomponenten auf einem 5x5 Grad
Gitter mit einer vertikalen Aufldsung von 19 Niveaus. An jedem Gitterpunkt ist das
Gesamtaerosol als externe Mischung der Komponenten vorgeschrieben. Die optischen
Eigenschaften dieser Komponenten liegen fiir acht verschiedene Feuchteklassen vor.

Mit Hilfe des §-Eddington Strahlungstransportmodells wird gezeigt, dafl der kurzwel-
lige Strahlungsantrieb durch Aerosol am Oberrand der Atmosphére eine nicht lineare
Abhingigkeit von Zenitwinkel und Bodenalbedo hat. Fiir ein global mittleres Aerosol
berechnen wir, dafl der Strahlungsantrieb iiberwiegend negativ ist und nur unter be-
sonderen Bedingungen, wie hoher Bodenalbedo und/oder hochstehender Sonne, positiv
werden kann.

Die weiteren Studien zur Auswirkung des direkten Aerosolstrahlungsantriebs auf die dia-
batischen Prozesse in einer vertikalen Sdule (ECHAM1D) zeigen, dafl Aerosol einen mogli-
chen Verursacher der reduzierten Globalstrahlung Europas darstellt. Es wird nachgewie-
sen, dafl der durch anthropogene Aerosole erzeugte Klimaantrieb nicht ausschliefllich auf
die Wirkung der Sulfat-Aerosole beschrinkt werden kann. Ruf} als anthropogenes Aero-
sol muf} im Klimamodell beriicksichtigt werden. Durch die Annahme einer veranderten
Aerosolzusammensetzung wahrend der letzten 100 Jahre wurde die Globalstrahlung im
globalen Mittel um -16 W/m? reduziert. Der Vergleich zu den Ergebnissen von Russak
(1990) und Liepert et al (1994) zeigt, daB der Einflu von Aerosol an der Reduktion der
Globalstrahlung etwa bei 20% liegt.

Der Globale Aecrosoldatensatz wird in das globale Zirkulationsmodell (ECHAM4) in-
tegriert. Aus den Teilchenzahlen der GADS Aerosolkomponenten werden Massenmi-
schungsverhaltnisse bestimmt und die optischen Eigenschaften der Aerosole an die Spek-
tralbereiche des ECHAM4 angepasst.

Der direkte Aerosolstrahlungsantrieb wird fiir die wolkenfreien Gebiete bestimmt, Riick-
kopplungsmechanismen werden ausgeschlossen. Im globalen Mittel betrdgt der gesamte
kurzwellige Strahlungsantrieb durch GADS am Oberrand der Atmosphére im Januar -1.4
W/m? -2.1 W/m? im Juli. Die Sonnenstrahlung wird am Boden im globalen Mittel im
Januar um -4.3 W/m?, im Juli um -6.5 W/m? reduziert.

Um die mittlere Klimawirkung des direkten Aerosolstrahlungsantrieb zu untersuchen,
werden die Ergebnisse aus permanenten Januar und Juli Simulationen des ECHAM4
iiber 20 Jahre gemittelt und ausgewertet. Es werden die Anderungen der Strahlungs-
fliisse, Temperatur, Warmefliisse, Bewolkung und Niederschlags sowie des Geopotentials,
verursacht durch die Wechselwirkung und Riickkopplungen des direkten Aerosolstrah-
lungsantriebs mit dem Klimasystem, betrachtet. Die wichtigsten Ergebnisse sind:




9.1. Diskussion 89

Der global mittlere kurzwellige direkte Strahlungsantrieb am Oberrand der Atmosphare
durch GADS betriagt im Januar -1.4 W/m?, -0.1 W/m? im Juli; am Boden sind es -5.9
W/m? im Januar und -5.5 W/m? im Juli. Durch Wechselwirkung und Riickkopplung mit
dem Klimasystem wird der anfangliche kurzwellige Strahlungsantrieb reduziert.

Der langwellige direkte Strahlungsantrieb durch GADS betrigt am Oberrand der Atmo-
sphire im Januar 2.02 W/m? und 0.86 W/m? im Juli. Dies ist ein neues Ergebnis. In den
meisten Abschétzungen zum direkten Strahlungsantrieb von Aerosol wird der langwellige
Effekt vernachlassigt (z.B. Coakley et al. (1985), Blanchet (1994)). Die Absorption der
mineralischen Teilchen ist fiir den langwelligen Strahlungsantrieb sehr bedeutend. Te-
gen (1996) untersucht den langwelligen Strahlungsantrieb mineralischer Teilchen, nutzt
andere optische Eigenschaften, und somit ist der von ihr berechnete Strahlungsantrieb
geringer. Das Ergebnis verdeutlicht, dal die optischen Eigenschaften der mineralischen
Teilchen genau bestimmt werden miissen, bevor eine abschlieBende Beurteilung der Kli-
mawirkung des direkten Aerosolstrahlungsantriebs vorgenommen werden kann.

Im globalen Mittel kithlt das Aerosol die bodennahen Schichten um -0.2 K im Winter,
erwarmt sie im Sommer um 0.17 K. Dies zeigt, dafl die Gesamtheit der Aerosole den
globalen Treibhauseffekt je nach Jahreszeit und Region verstérken oder reduzieren kann,

Die Temperaturanderung setzt sich in der Atmosphére fort. So findet man z.B. analog zu
Charlson und Benjamin (1980), dafl Sahara-Staub {iber dem Ozean zur Abkiihlung der
bodennahen Schichten und Erwadrmung der Atmosphéare fithrt und damit die thermische
Stabilitdt erhoht wird. Dies zeigt sich in der Wolkenbedeckung und dem konvektiven
Niederschlag unserer Experimente. Der konvektive Niederschlag wird im zonalen Mittel
sowohl im Sommer als auch im Winter reduziert. In polaren Breiten fithrt Aerosol zu
verstarktem Schneefall.

Ein Vergleich der Klimawirkung, der bis heute im Klimamodell beinhalteten Aerosole mit
der des GADS zeigt, wie unzureichend Aerosolen bisher im Modell Rechnung getragen
wurde.

Der Versuch einer Validierung des Stahlungshaushalts des ECHAM4 inklusive GADS mit
ERBE-Messungen weist auf qualitative Verbesserungen des Stahlungshaushalts durch
GADS hin. Eine direkte Vergleichsmoglichkeit mit der Literatur gibt es derzeit nicht.

Die Flexibilitdt und Variabilitdt des Einsatzes von GADS in Klimamodellen dokumen-
tieren die Studien zum anfénglichen Strahlungsantrieb von wasserloslichen Teilchen und
Ruf, sowie die mit mineralischen Teilchen. Es wurde nachgewiesen, daf} die Resultate
eine gute Ubereinstimmung mit der Literatur zeigen.

GADS ist ein zeitgeméfer Ansatz zur Integration der direkten Strahlungswirkung von
Aerosolen sowohl in Strahlungstransportmodelle als auch in Klimamodelle. Es ist flexibel
einsetzbar und kann als Richtwert fiir detaillierte Prozelstudien eingesetzt werden.
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9.2 Ausblick

Langfristige Klimarechnungen werden heute im Allgemeinen mit Modellen hoherer hori-
zontaler und auch vertikaler Auflosung als T21 durchgefiithrt. Deshalb miissen auch die
Eingangsdaten an die entsprechend benutzte Modellauflosung angepafit werden.

Die vertikale Interpolation der Aerosoldaten kann linear vorgenommen werden. Um die
horizontale Auflosung zu erhohen, ist Detailarbeit notwendig. Beriicksichtigt werden
miissen die Land-Meer-Verteilung der Erde und die Aerosolquellen. Ein vereinfachtes
Interpolationsverfahren macht hier keinen Sinn. Dies griindet schon allein auf der Tat-
sache, daBl der Strahlungsantrieb durch Aerosol eine ausgeprigte Abhangigkeit von der
Bodenalbedo zeigt. Ausserdem gibt es derzeit keine ausreichend genaue Datenbasis und
keine Messungen, die dazu als Grundlage dienen kénnten.

Eine weitere Notwendigkeit ist eine Anpassung des GADS an den Jahresgang. Hier ist
eine Interpolation moglich. Die Januar Verteilung entspricht bereits einer mittleren Ae-
rosolverteilung von Dezember bis Februar, die des Juli, den Sommermonaten Juni, Juli,
August. Die Monate April und Mai (Friihling) sowie Oktober und November (Herbst) er-
geben sich aus der linearen Interpolation zwischen den Winter- und Sommerverteilungen.
Die fehlenden Monate der Umstellung bestimmt man als lineare Interpolation zwischen
Winter und Fiihling (Mé&rz) sowie Sommer und Herbst (September). Dies ist ein erster
Ansatz, um einen Jahresgang der Aerosolverteilung bereit zu stellen.

Uber die Verbesserung des GADS hinaus gibt es weitere Moglichkeiten zur Beriicksich-
tigung von Aerosolen im Klimamodell. Von besonderer Bedeutung ist der indirekte Ae-
rosoleffekt. Unsere Untersuchung zur Klimawirkung des direkten Aerosolstrahlungsan-
triebs beriicksichtigt keine direkte Wechselwirkung zwischen Wolken und Aerosolen. Auch
erfahrt die Aerosolverteilung bisher keine Riickkopplung. Dies sind ganz entscheidende
Wechselwirkungen, die wiederum komplexe Riickkopplungen hervorrufen. Erste Versu-
che, die den Transport einschlieBlich der Bildung, Umwandlung und Senken von Aerosol
beriicksichtigen, werden fiir einzelne Komponenten durchgefithrt; fiir die Gesamtheit der
Aerosole wird dies auch aufgrund fehlender Computerkapazitat kurzfristig nicht méglich
sein.

Insofern sollte GADS mittelfristig als Referenzverteilung in Klimamodellen beriicksichtigt
werden und die Standardaerosole ersetzen.

Weitere Untersuchungen des indirekten Aerosoleffektes sind notwendig, um zu einer ab-
schlieBenden Beurteilung der Klimawirkung von Aerosolen zu gelangen.
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