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Kurzfassung

Die Grofle einer Klimadnderung héngt vom Strahlungsantrieb und von im System wirken-
den Riickkopplungsmechanismen ab. Klimamodelle ohne Atmosphéirenchemie beriicksichti-
gen nur physikalische Riickkopplungsmechanismen. Diese kénnen die Klimawirkung einer
Storung verstiarken oder ddmpfen. Gekoppelte Klima-Chemie-Modelle erweitern die in ei-
nem System wirkenden Riickkopplungen, indem Riickkopplungen iiber strahlungsaktive Gase
erfasst werden. In solchen Modellen bewirkt die durch einen Strahlungsantrieb verursachte
Anderung in den physikalischen Klimavariablen eine veréinderte Verteilung der strahlungsak-
tiven riickkoppelnden Gase. Diese Arbeit quantifiziert erstmals chemische Riickkopplungen
und bestimmt deren Einfluss auf die Klimasensitivitét.

Im Rahmen dieser Arbeit wurden Klimagleichgewichtssimulationen mit dem Klima-Chemie-

Modell EMAC durchgefiihrt, welches zu diesem Zweck an einen Deckschichtozeanmodell

gekoppelt wurde. Um lange, rechenzeitintensive Simulationen bewerkstelligen zu koénnen,

wurde eine vereinfachte Konfiguration der Atmosphéarenchemie gewéhlt. Die durchgefiihrten

Gleichgewichtssimulationen wurden einerseits durch eine Erhohung der CO,-Konzentrationen,
andererseits durch eine Erh6hung anthropogener NO,- und CO-Emissionen angetrieben.

Die COs-Erhchungssimulationen zeigen signifikante Konzentrationsdnderungsmuster in den
strahlungsaktiven Gasen. Infolge von verstiarktem Tropical-upwelling nimmt in der unteren
tropischen Stratosphére die Ozonkonzentration ab. In den stratosphérischen Extratropen
wird Ozon aufgrund von kélteren Stratosphirentemperaturen langsamer abgebaut, was zu ei-
ner Ozonzunahme fithrt. Troposphérische Ozonénderungen sind hauptséchlich auf gednderte
NO,-Konzentrationen (gednderte Auswaschprozesse und Blitz-NO,-Emissionen) zuriickzu-
fithren. Stratosphérische Methan- und Lachgaszunahme sind weitgehend durch gednderte
chemische Reaktionen in einer kélteren Stratosphére bedingt. Thre troposphérischen Konzen-
trationen dndern sich in dieser Modellkonfiguration infolge von fest vorgeschriebenen Boden-
konzentrationen kaum. Anderungen in strahlungsaktiven Gasen modifizieren die Verteilung
von Temperatur und Wasserdampf. Charakteristisch ist eine strahlungsbedingte Tempera-
turabnahme in der unteren tropischen Stratosphére sowie eine Temperaturzunahme in den
stratosphérischen Extratropen. Auch der stratosphérische Wasserdampfresponse zeigt eine
starke Abnahme gegeniiber dem nicht riickkoppelnden Fall. Troposphérische Responseédnde-
rungsmuster von Temperatur und Wasserdampf sind nicht signifikant.

Die fiir Ozon, Methan, Lachgas und Wasserdampf durchgefiihrte Riickkopplungsanalyse
zeigt, dass die negative Riickkopplung iiber stratosphérisches Ozon der wichtigste chemische
Riickkopplungsparameter in COs-angetriebenen Erhéhungsexperimenten ist. Die damit ver-
bundene Abnahme in der stratosphérischen Wasserdampfriickkopplung ist quantitativ von
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gleicher Bedeutung. Konsistent damit ist die signifikante Démpfung der Klimasensitivitat
in der Simulation mit interaktiver Chemie. Im COy-Verdoppelungsexperiment ist die Kli-
masensitivitat durch das Wirken von chemischen Riickkopplungen um 4% und im COs-
Vervierfachungsexperiment um 8% gegeniiber dem Experiment ohne Chemie geddmpft. Die
unterschiedlich starke Dampfung mit zunehmender Antriebsstédrke deutet auf Nichtlinea-
ritdten in den Riickkopplungsmechanismen hin.

Verglichen mit der Riickkopplungsstdrke von physikalischen Komponenten erweisen sich
Riickkopplungen iiber strahlungsaktive Gase als klein. Es zeigt sich allerdings, dass der
in IPCC angegebene gegenwirtige Strahlungsantrieb durch anthropogene Emissionen und
die Riickkopplungsstirke von stratosphérischem Ozon sowie von der stratosphérischen Was-
serdampféanderung von gleicher Gréflenordnung sind. Wenn die Strahlungswirkung von
Ozonédnderungen richtig beschrieben werden soll, ist es wichtig die Riickkopplungen zu
beriicksichtigen.

Im Falle der emissionsangetriebenen Erhchungssimulation (9-fach erhéhte anthropogene NO,-
und CO-Emissionen) mit interaktiver Chemie ist die Klimasensitivitdt nicht signifikant
erhoht. Der Vergleich mit dem COs-angetriebenen Experiment zeigt, dass die Variation
der Antriebsart unterschiedliche dominierende Riickkopplungsprozesse auslost. Das Ergeb-
nis der Riickkopplungsanalyse zeigt, dass die negative Riickkopplung iiber troposphérisches
Ozon sowie die negative Riickkopplungsénderung des stratosphérischen Wasserdampfs si-
gnifikant sind. Es miissen demnach in anderen Riickkopplungsmechanismen Anderungen
auftreten, die den dampfenden Effekt der oben genannten Riickkopplungen kompensieren.
Eine vollstandige Riickkopplungsanalyse war mit der im Rahmen dieser Arbeit verwendeten
Methode nicht méglich. Fiir ein umfassendes Versténdnis der Anderung in der Klimasensi-
tivitéat ist solche aber, wie sich gezeigt hat, notig.



Kapitel 1

Einleitung

Seit Beginn der Industrialisierung veréindern anthropogene Aktivitdten die Zusammenset-
zung der Atmosphére. Daraus resultierende Klimadnderungen sind nach gegenwértigem
wissenschaftlichen Verstdndnis sehr wahrscheinlich (Hansen et al., 2005; Solomon et al.,
2007). Der regierungsiibergreifende Ausschuss fiir Klimaénderungen, IPCC (Intergovern-
mental Panel on Climate Change), hat die Aufgabe, Ursachen und Bedeutung des Klima-
wandels einzuschitzen. IPCC verfasst Sachbestandsberichte (Assessment Reports), die im
Wesentlichen auf bereits publizierten Forschungsergebnissen basieren und die Grundlage fiir
politische Entscheidungen zum Erreichen von Klimaschutzzielen bilden sollen. So dienen
die Berichte des IPCC auch als Basis fiir die Klimarahmenkonvention UNFCCC (United
Nations Framework Convention on Climate Change), deren Ziel es ist, die Treibhausgase
der Atmosphére auf ein Niveau zu stabilisieren, das schédliche anthropogene Eingriffe in das
Klimasystem vermeidet (UNFCCC, Art. 2). Der aktuellste Bericht des IPCC ist der 2007
erschienene vierte Assessment Report (Solomon et al., 2007), im Folgenden AR4 genannt.
Seit dem letzten IPCC-Sachbestandsbericht von 2001 (Houghton et al., 2001) hat sich das
Verstandnis des Klimasystems weiter verbessert und das Vertrauen in die Existenz einer an-
thropogen bedingten Klimadnderung hat signifikant zugenommen. Die beobachtete globale
Temperaturzunahme seit 1950 ist mit einer Wahrscheinlichkeit von iiber 90% der beobach-
teten Zunahme in den anthropogenen Treibhausgasen zuzuschreiben (Solomon et al., 2007).

Anderungen in Treibhausgas- und Aerosolkonzentrationen, solarer Einstrahlung und Ober-
flicheneigenschaften kénnen die Strahlungsbilanz des Systems Erdboden-Troposphére ver-
dndern. Um die unterschiedlichen Konzentrationsinderungen untereinander hinsichtlich ih-
rer Klimawirkung quantitativ zu vergleichen, werden geeignete Maflzahlen bendtigt. Seit
dem ersten IPCC-Sachbestandsbericht von 1990 (Houghton et al., 1990) ist der Strahlungs-
antrieb, der die Anderung der Strahlungsbilanz des Systems Erdboden-Troposphére angibt,
die am haufigsten verwendete Maflzahl und somit die Grundlage fiir die vergleichende Be-
wertung verschiedener Beitrdge zur erwartenden Klimadnderung.

Der ARA4 liefert eine verbesserte Datengrundlage fiir Verdnderungen von Treibhausgasen,
Aerosolen, solarer Aktivitdt und Oberflacheneigenschaften. Eine genauere Abschétzung des
Strahlungsantriebs ist die Folge (Solomon et al., 2007). Die in AR4 zusammengestellten
einzelnen Beitrdge der klimarelevanten Spurengase zum gesamten Strahlungsantrieb sind

1
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Abbildung 1.1: Beitrige der einzelnen Antriebskomponenten zum gesamten global gemittelten
Strahlungsantrieb. Strahlungsantriebe sind auf die Anderung der Emissionen von natiirlichen und
anthropogenen Quellen zuriickzufiihren. Die Werte repréisentieren den Strahlungsantrieb von 2005
relativ zu 1750. Darstellung nach Forster et al. (2007).

zusammen mit ihren statistischen Unsicherheiten in Abbildung 1.1 dargestellt. Die in dieser
Arbeit angegebenen Unsicherheiten sind jeweils als eine Standardabweichung zu verstehen.
Der Strahlungsantrieb bezieht sich auf das Jahr 2005 relativ zur vorindustriellen Periode
(1750). Aus dieser Abbildung geht hervor, dass die Summe der anthropogenen Einfliisse
den Strahlungshaushalt der Atmosphére signifikant dndern. Positive Beitrdge zum Strah-
lungsantrieb kommen vor allem durch die Zunahme von Treibhausgasen zustande. Hier
spielt Kohlendioxid (COs), gefolgt von Methan (CH4) und Ozon (Oj), die wichtigste Rolle.
Einen negativen Beitrag zum Strahlungsantrieb liefern die Aerosole. Der einzige natiirliche
Strahlungsantrieb mit Langzeitwirkung wird durch die Anderung der solaren Einstrahlung
hervorgerufen und ist sehr viel kleiner als der gesamte positive anthropogene Strahlungsan-
trieb.

Fiir die Antwort des Klimasystems (Response) auf einen Strahlungsantrieb ist die globale
bodennahe Temperatur ein wichtiger und in vieler Hinsicht repriasentativer Parameter. Ihre
Anderung im neuen Klimagleichgewicht verhélt sich anniéhernd proportional zur Anderung
der Strahlungsbilanz. Die Gréfle der Proportionalitédtskonstante bestimmt die sogenannte
Klimasensitivitit. Letztere wird oft als Anderung der Gleichgewichtsbodentemperatur defi-
niert, als Antwort auf eine CO5-Verdoppelung (z.B. Solomon et al., 2007). Ist die Proportio-
nalitdtskonstante von Art, Gréfle und Ort der Stérung unabhéngig, so kann dem Klimasy-
stem eine universelle Klimasensitivitat zugeordnet werden (sieche Abschnitt 2.1.2). Fiir die
gegenwirtige Generation von Klimamodellen ist jedoch der Response auf ein und denselben
Strahlungsantrieb modellabhéngig. In diesem Sinne besitzt jedes dieser Modelle seine eigene
Klimasensitivitét.
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Abbildung 1.2: Projektion der kiinftigen Entwicklung der globalen Bodentemperatur und ihre
Unsicherheit auf Grund der Verwendung unterschiedlicher Szenarien und Modelle. Durchgezo-
gene farbige Kurven stellen die globalen Multi-Modell-Mittelwerte (bezogen auf 1980-1999) fiir die
6 zentralen Emissionsszenarien des AR4 dar. Die orangefarbene Linie zeigt ein Experiment bei
dem die Konzentrationen ab dem Jahr 2000 konstant gehalten werden. Der schattierte Bereich
gibt die statistische Unsicherheit (gezeigt als eine Standardabweichung) der individuellen Modelle
an. Die rechte Seite der Abbildung zeigt die beste Schitzung der globalen Bodentemperaturéinde-
rung, dargestellt als durchgezogene Linie innerhalb des grauen Balkens sowie den wahrscheinlichen
Wertebereich (grauer Balken) fiir die 6 verschiedenen Szenarien (berechnet aus der Differenz der
Bodentemperatur der Jahre 2090-2099 und 1980-1999). Darstellung nach Meehl et al. (2007).

Mittels Emissionsszenarien, die die Emissionen der Treibhausgase fiir die Zukunft beschrei-
ben, kénnen mit Modellsimulationen Aussagen iiber eine zukiinftige Anderung der Tempera-
tur getroffen werden. Die in AR4 verwendeten Emissionsszenarien sind im Detail im "Special
Report on Emission Scenarios’ dokumentiert (Nakicenovic und Swart, 2000). Abbildung 1.2
beschreibt die, in AR4 bestimmte, zu erwartenden Entwicklung der globalen Bodentem-
peratur und ihre Unsicherheiten fiir die sechs zentralen IPCC-Emissionsszenarien. Dieses
Ergebnis basiert auf Simulationen mit einer Vielzahl von Klimamodellen. Zusétzlich wurden
Simulationen durchgefiihrt, in denen die Konzentrationen auf das Jahr 2000 fixiert wurden.
Auch fiir diesen Fall ist eine weitere Erwarmung nach dem Jahr 2000 zu verzeichnen, da das
Klimasystem zu diesem Zeitpunkt noch nicht sein Gleichgewicht erreicht hatte, d.h. noch
eine unausgeglichene Strahlungsbilanz aufwies. Die rechte Seite von Abbildung 1.2 zeigt die
beste Abschéitzungen fiir die zu erwartende Erwarmung in der globalen Bodentemperatur
und ihre Unsicherheiten. Der Modellmittelwert fiir das Jahr 2100 sagt eine Erwarmung von
1.8 °C im niedrigsten Emissionsszenario und von 4.0 °C fiir das hochste Emissionsszenario
voraus (Solomon et al., 2007).
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Fiir AR4 wurde eine groflere Anzahl von Simulationen mit einer gréfferen Menge von Kli-
mamodellen durchgefiihrt als fiir die vorigen IPCC-Sachbestandsberichte. Die Modellent-
wicklung hin zu komplexeren und realistischeren Modellen wurde vollzogen. Zusétzlich wa-
ren neue Informationen aus Beobachtungen zur Validierung der neuen Modellgeneration
verfiigbar. Trotzdem bleibt die Modellabhéngigkeit der Klimasensitivitdt hoch und stellt
die groBite Quelle fiir die Unsicherheiten in der Vorhersage der zukiinftigen Temperaturent-
wicklung dar (Solomon et al., 2007), was auch in Abbildung 1.2 deutlich zu erkennen ist.
Die Klimasensitivitit ist keine direkt messbare Grofle, da das Klimasystem in der Realitét
immer Anderungen unterliegt und somit ein Gleichgewicht nicht erreicht wird. Wie einige
Studien (z.B. Wigley et al., 1997; Knutti et al., 2002) zeigen, ist es aber trotzdem moglich,
die Klimasensitivitdt des Klimasystems iiber die beobachtete Erwdrmung der Boden- und
Ozeantemperatur des 20. Jahrhunderts und einer Schiatzung des Strahlungsantriebs zu be-
stimmen. Die Unsicherheiten der verwendeten Parameter fithren aber dazu, dass die so
bestimmte Klimasensitivitit keine genauere Abschéatzung liefert als die Schwankungsbreite
der verschiedenen Klimamodelle (Knutti und Hegerl, 2008).

Die starke Variabilitdt der Klimasensitivitdt in den Klimamodellen entsteht durch die un-
terschiedlich parametrisierten und unterschiedlich wirkenden internen Prozesse im Klimasy-
stem. Diese Prozesse konnen den Klimaresponse einer externen Storung entweder ddmpfen
oder verstiarken. Sie werden als Klimariickkopplungen bezeichnet. Jede Klimavariable, die
auf die Anderung der globalen Bodentemperatur durch physikalische oder chemische Pro-
zesse reagiert und den Strahlungshaushalt des Systems Erde-Atmosphére beeinflusst, kann
als Klimariickkopplung wirken (Bony et al., 2006). Beispiele fiir physikalische Riickkopp-
lungsmechanismen sind die Riickkopplungen iiber den Wasserdampf, die Bodenalbedo, das
troposphérische Temperaturprofil und die Wolken. Modellstudien bieten die Moglichkeit,
Riickkopplungsprozesse zu verstehen und die Riickkopplungsstéarke mittels einer Riickkopp-
lungsanalyse zu bestimmen. Neuere prozessbasierte Modellstudien (z.B. Colman, 2003; So-
den und Held, 2006; Bony et al., 2006), die physikalische Riickkopplungsmechanismen in
mehreren Klimamodellen analysieren und vergleichen, zeigen, dass die Grofle der einzelnen
Riickkopplungsmechanismen stark modellabhéingig ist, wobei die Wolkenriickkopplungen die
grofite Unsicherheit in den Modellen aufweisen. Bereits die grundlegenden Studien von Cess
et al. (1989, 1990) schreiben den Grund fiir die groe Bandbreite der Klimasensitivitiat vor
allem den Wolken zu. Dies wurde durch entsprechende Untersuchungen mit neueren Model-
len bestétigt (z.B. Colman, 2003; Soden und Held, 2006; Ringer et al., 2006).

Um die Klimasensitivitdt eines Modells zuverldssiger bestimmen zu konnen, ist es wich-
tig, das Prozessverstandnis von Riickkopplungsmechanismen weiter zu erhhen und das ex-
trem komplexe Verhalten des Systems Erde-Atmosphére unter Einschluss aller relevanten
Wechselwirkungen korrekt zu simulieren. Durch zahlreiche experimentelle, numerische und
theoretische Studien wurden Fortschritte im Versténdnis von physikalischen Mechanismen
erreicht, die hinter der Abschitzung der Klimariickkopplungen stehen (Bony et al., 2006).
Somit wurde eine verbesserte Grundlage zur Bestimmung von Modellunterschieden erlangt
und Hinweise wurden gesammelt, wie Riickkopplungsmechanismen mit Beobachtungen am
besten zu evaluieren sind. Die im beobachteten Klimasystem wirkenden Riickkopplungen
sind ebenso wenig wie der Gleichgewichtsresponse exakt messbar. Beobachtungen ermdogli-
chen es jedoch, die Glaubwiirdigkeit der in Modellen beschriebenen Riickkopplungsprozesse



zu iiberpriifen. So gibt es zum Beispiel beobachtungsbasierte Methoden, um die Wolkenpa-
rametrisierung zu evaluieren (Stephens, 2005).

Ein verlassliches Klimamodell sollte im Idealfall Riickkopplungsprozesse richtig und voll-
stindig beschreiben, um die Klimasensitivitdt des beobachteten Klimasystems moglichst
realistisch reproduzieren zu konnen. Der Stand der Modellentwicklung ermdoglicht es, konven-
tionelle Klimamodelle durch komplexere Modelle wie interaktiv gekoppelte Klima-Chemie-
Modelle, bis hin zu vollstdandigen Erdsystemmodellen zu ersetzen. Klima-Chemie-Modelle
bieten die Moglichkeit die zukiinftige Entwicklung des Klimas und der atmosphérischen
Zusammensetzung abzuschétzen, da sie das beobachtete Klimasystem vollstédndiger beschrei-
ben. Sie liefern auflerdem ein verbessertes Prozessverstéandnis von atmosphérischen Vorgéngen
und ihrer Bedeutung fiir das Klimasystem. Modellstudien mit gekoppelter Atmosphéren-
chemie zeigen, dass zukiinftige Klimadnderungen die Konzentrationen von strahlungsaktiven
Gasen (Ozon, Lachgas, Methan) signifikant verdndern kénnen (z.B. Grewe et al., 2001b; Ste-
venson et al., 2005; Johnson et al., 1999; Isaksen et al., 2009). So dndern sich einige chemische
Reaktionen mit der Temperatur oder das Auswaschen von wichtigen chemischen Komponen-
ten verdndert sich durch einen geéinderten hydrologischen Zyklus. Auflerdem zeigen Klima-
simulationen verstiarktes Aufsteigen in der tropischen unteren Stratosphére in Folge einer
Erwarmung (Garny, 2010), was zu einer Umverteilung der strahlungsaktiven Gase fiihrt.

Strahlungsaktive Gase bewirken also im Klima-Chemie-Modellsystem nicht nur einen Strah-
lungsantrieb, sondern reagieren auch auf die ausgeloste globale Klimadnderung als Folge von
gednderten chemischen Reaktionen und geéndertem Transport. Oder, anders ausgedriickt,
sie stellen zusétzliche Strahlungsriickkopplungen dar, die in herkémmlichen Modellen nicht
wirksam waren.

Durch die rasche Entwicklung der Leistungsfdhigkeit moderner Computer ist es heutzu-
tage moglich, Klimasensitivitatsstudien, die typischerweise iiber einen Zeitraum von 50
Simulationsjahren laufen, mit komplexeren Modellen durchzufiithren. Die Idee der vorlie-
genden Arbeit ist, Klimagleichgewichtssimulationen mit einem gekoppelten Klima-Chemie-
Modellsystem mit Deckschichtozean durchzufithren, um den Einfluss von chemischen und
physikalischen Riickkopplungen zu untersuchen. Dieser Ansatz wurde bereits in der Studie
von Raes et al. (2010) verfolgt. Die vorliegende Arbeit verwendet aber ein Modellsystem von
grofferer Komplexitiat und verfolgt eine andere Strategie fiir das Verstdndnis der chemischen
Riickkopplungen.

Im Zentrum meiner Arbeit stehen folgende Fragenstellungen:
e Wie verhilt sich der Response strahlungsaktiver Gase und physikalischer Klimapara-

meter in Klima&nderungsexperimenten mit interaktiver Chemie?

e Wie grof ist die Riickkopplungsstirke von strahlungsaktiven Gasen im Vergleich zu
physikalischen Riickkopplungen?

e Wie variieren chemische Riickkopplungen bei gedinderter Antriebsstiarke und -art?

e Welchen Einfluss haben Riickkopplungen iiber strahlungsaktive Gase auf die Klima-
sensitivitat des Modellsystems?
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Diese Arbeit ist wie folgt aufgebaut: Kapitel 2 stellt die fiir das Verstédndnis grundle-
gende Begriffe des Strahlungsantriebs, der Klimasensitivitdt und der Strahlungsriickkopp-
lung vor. Auflerdem erfolgt eine ausfiihrliche Beschreibung der Ozonchemie in Stratosphére
und Troposphére sowie der Klima-Chemie-Wechselwirkungen in einem geénderten Klima.
Fiir die im Rahmen dieser Arbeit durchgefiihrten Experimente wurde das Klima-Chemie-
Modellsystem EMAC (ECHAMS5/MESSy Atmospheric Chemistry) mit gekoppeltem Deck-
schichtozean und interaktiver Chemie eingesetzt. Die drei Komponenten Klimamodell, Che-
miemodul und Deckschichtozean werden im Kapitel 3 nidher beschrieben. Im Anschluss
an die Modellsystembeschreibung folgt in Kapitel 4 die zusammenfassende Beschreibung
der durchgefiihrten Klimagleichgewichtsexperimente. Bevor die Beschreibung und Interpre-
tation der Ergebnisse dieser Klimagleichgewichtsexperimente erfolgt, wird néher auf eine
alternative Moglichkeit zur Trennung von Strahlungsantrieb und Response, die sogenannte
Gregory-Approximation, eingegangen (Kapitel 5). Die Darstellung von Ergebnissen der
COq-Erhohungsexperimente erfolgt in Kapitel 6. Zuerst wird der Gleichgewichtsresponse
strahlungsaktiver Spurenstoffe und physikalischer Klimaparameter beschrieben. Des Wei-
teren wird die Riickkopplungsstiarke von Ozon, Methan und Lachgas bestimmt und in Re-
lation zur physikalischen Riickkopplungsstiarke gesetzt. Kapitel 7 stellt dann die durch
anthropogene NO,- und CO-Emissionen angetriebene Klimagleichgewichtsexperimente vor
und vergleicht sie mit den Ergebnissen der COs-Experimente. Kapitel 8 diskutiert, in-
wieweit Riickkopplungen iiber die strahlungsaktiven Spurengase die Klimasensitivitdt des
verwendeten Modellsystems beeinflussen. Den Abschluss dieser Arbeit bilden eine Zusam-
menfassung der Ergebnisse und ein Ausblick (Kapitel 9).



Kapitel 2

Theorie

Dieses Kapitel gibt als Erstes einen Uberblick iiber die Begriffe Strahlungsantrieb, Klima-
response, Strahlungsriickkopplung und Klimasensitivitéat, die fiir diese Arbeit von grundle-
gender Bedeutung sind. Des Weiteren werden Methoden vorgestellt, um die Strahlungsriick-
kopplungen aus Simulationen eines Klimamodells zu bestimmen. Der letzte Abschnitt des
Kapitels fasst die wichtigsten, fiir diese Arbeit relevanten Reaktionen der Atmosphérenche-
mie zusammen und beschreibt den Einfluss von Klimadnderungen auf die Atmosphérenche-
mie.

2.1 Strahlungsantrieb, Riickkopplungen und Klimasen-
sitivitat

Zunéchst (Abschnitt 2.1.1) wird das Konzept des Strahlungsantriebs als Metrik fiir den zu
erwartenden Klimaresponse vorgestellt. Hierbei werden auch die verschiedenen Definitionen
des Strahlungsantriebs beschrieben und des Weiteren die Grenzen dieses Konzeptes disku-
tiert. Abschnitt 2.1.2 befasst sich mit der Theorie von Riickkopplungen in Klimamodellen
und ihrem Einfluss auf die Klimasensitivitéat.

2.1.1 Strahlungsantrieb und Klimaresponse

Um die Klimawirkung strahlungsaktiver Substanzen zu vergleichen und zu quantifizieren,
wird in vielen Fillen der Strahlungsantrieb verwendet (siehe Kapitel 1). Der Strahlungsan-
trieb (engl: radiative forcing) ist definiert als die Nettostrahlungsflussinderung (in Wm™?2) in
Folge einer externen Stérung, in einem bestimmen Niveau, {iblicherweise an der Tropopause
oder alternativ auch am Oberrand der Atmosphére (TOA). Hierbei kann es sich zum Beispiel
um eine Anderung der Konzentration eines strahlungsaktiven Gases oder um eine Anderung
der solaren Einstrahlung handeln. Im langzeitlichen globalen Mittel ist die solare kurzwellige

7
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Strahlung, die vom System Erde-Atmosphére absorbiert wird und die Emission der terre-
strischen Strahlung (im infraroten Spektralbereich) in den Weltraum ausgeglichen. War das
Klimasystem vor Eintreten der Storung also im globalen Strahlungsgleichgewicht, bewirkt
der Eintrag einer strahlungswirksamen Substanz, dass sich die Menge der aufgenommenen
und abgegebenen Strahlung veréndert, was zu einem Ungleichgewicht in der Strahlungsbi-
lanz fithrt. Dieses wird dann als Strahlungsantrieb bezeichnet. Um das im langzeitlichen
Mittel existierende globale Gleichgewicht wiederherzustellen dndert sich die Temperatur von
Erdoberfliche und Troposphére. Diese sind durch konvektive Mischungsprozesse, die inner-
halb kurzer Zeit ablaufen, eng aneinander gekoppelt.

Der Strahlungsantrieb, ausgelost durch eine externe Stoérung, fithrt u.a. zu einer Anderung
der global gemittelten bodennahen Temperatur T%,,s. Dabei bedeutet ein positiver Strah-
lungsantrieb einen Energiegewinn fiir das System Erdboden-Troposphére und bewirkt eine
Erwirmung. Die Anderung der bodennahen Gleichgewichtstemperatur AT, s kann linear
mit dem globalen Strahlungsantrieb RFE' verkniipft werden, wobei die Proportionalitatskon-
stante A\ Klimasensitividtsparameter genannt wird:

ATuus = A% RF (2.1)

Der Klimasensitivitdtsparameter gibt die Anderung der Bodentemperatur pro Einheit Strah-
lungsantrieb an. Bei dem linearen Zusammenhang zwischen Antrieb und Klimawirkung der
Gleichung 2.1 handelt es sich um eine empirische Beziehung, die in verschiedenen Modell-
studien mit erhohten COs-Konzentrationen oder verédnderter solarer Einstrahlung gefunden
wurde (z.B. Hansen et al., 1984, 1997; Cess et al., 1985).

Mehrere Definitionen des Strahlungsantriebs sind in Gebrauch. Sie sind in Abbildung 2.1
zusammengefasst und unterscheiden sich dadurch, dass die Modellatmosphére in unterschied-
licher Weise auf die Storung reagieren kann bevor die Strahlungsbilanzénderung bestimmt
wird. Hierzu zéhlen der instantane Strahlungsantrieb, der stratosphéren-adjustierte Strah-
lungsantrieb und der Strahlungsantrieb bei festgehaltener Bodentemperatur (zero-surface
temperature change). Demgegeniiber steht der Gleichgewichtszustand nach Eintreten des
Klimaresponses (einschliellich der Bodentemperaturédnderung ATy, ) nach dessen Eintritt
der Strahlungsantrieb wieder auf Null zuriickgegangen ist (rechte Darstellung in Abbildung
2.1). Seit dem IPCC-Bericht von 1990 ist der stratosphéren-adjustierte Strahlungsantrieb
an der Tropopause als geeignete Metrik fiir die zu erwartenden Klimaénderung in Gebrauch,
er wird auch in dieser Arbeit verwendet. Er ist definiert als die Anderung der Nettostrah-
lung, nachdem sich die Stratosphédrentemperatur an das neue Gleichgewicht angepasst hat,
wéhrend die Bodentemperatur und das Temperaturprofil der Troposphére auf die nicht
gestorten Werte fixiert werden (z.B. Solomon et al., 2007). Die Dynamik der Stratosphére
bleibt dabei unbeeinflusst. Dieses Konzept wird deshalb auch ’fixed dynamical heating
concept’ genannt (Ramanathan und Dickinson, 1979; Fels et al., 1980). Der stratosphéren-
adjustierte Strahlungsantrieb erweist sich als sehr geeignet, um die lineare Approximation in
Gleichung 2.1 mit einen nahezu konstanten Klimasensitivitdtsparameter zu gewéhrleisten.
Der schnelle Riickkopplungsprozess iiber die Stratosphérentemperatur wird zum Strahlungs-
antrieb gezihlt, da die Stratosphérentemperatur sich in der Regel innerhalb nur weniger Wo-
chen an das neue Gleichgewicht anpasst hat (Hansen et al., 1997), wihrend das gekoppelte



2.1 Strahlungsantrieb, Riickkopplungen und Klimasensitivitét

System Erde-Troposphire-Ozean das neue Temperaturgleichgewicht erst nach mehreren De-
kaden erreicht, aufgrund der groen Wérmekapazitiat der Ozeane (Hansen et al., 1984).

Aus praktischer Sicht handelt es sich beim Konzept des stratosphéren-adjustierten Strah-
lungsantriebs um eine einfache Maflzahl, die den Gleichgewichtsklimaresponse von verschie-
denen klimarelevanten Substanzen quantifiziert und untereinander vergleicht. Er hat den
Vorteil, dass er genau mit Strahlungstransfermodellen berechnet werden kann und auch fiir
kleine Storungen anwendbar ist, deren Effekt in einer Klimamodellsimulation im Rauschen
des Temperatursignals untergehen wiirden. AuBerdem ist die Umrechnung in die Anderung
der global gemittelten Gleichgewichtstemperatur am Erdboden ATy, s leicht moglich (Solo-
mon et al., 2007).

Instantaneous RF

RF = net flux imbalance
at tropopause

Stratospheric-
adjusted RF

Stratospheric tem-
peratures adjust

Zero-surface-
temperature-change RF

Atmospheric

Equilibrium
climate response

No flux imbalance

temperatures

temperatures adjust

temperature fixed in
troposphere and at
surface

adjust everywhere

temperature fixed
everywhere

temperature
fixed at surface

ATs

Abbildung 2.1: Unterschiedliche Methoden zur Berechnung des Strahlungsantriebs: Der Strah-
lungsantrieb wird als die Nettostrahlungsimbalanz an der Tropopause definiert. Das ungestorte
Temperaturprofil ist blau, das gestorte Temperaturprofil rot dargestellt. Von links nach rechts:
instantaner Strahlungsantrieb (Temperatur wird iiberall festgehalten), stratosphéren-adjustierter
Strahlungsantrieb (Stratosphérentemperatur darf sich an neues Gleichgewicht anpassen), zero-
surface-temperature-change (Atmosphirentemperatur kann sich iiberall anpassen, aufler am Bo-
den). Im vollen Klimaresponse kann sich die Temperatur iiberall anpassen, es verbleibt dann keine
Strahlungsimbalanz an der Tropopause. Darstellung entnommen aus Solomon et al. (2007).

Gleichung 2.1 ist gut erfiillt fir homogene COo-Anderungen, hier bleibt erfahrungsgeméif
der Klimasensitivitdtsparameter innerhalb einer Modellkonfiguration bei Antrieben kleiner
als 8 Wm~2 weitgehend konstant (z.B. Hansen et al., 2005; Gregory und Webb, 2007). Zwi-
schen unterschiedlichen Modellen kann der Klimasensitivitdtsparameter seinem Wert nach
sehr schwanken (siehe Kapitel 1). Die Anwendbarkeit der linearen Approximation stoft
aber auch innerhalb eines Modellsystems auf seine Grenzen. Fiir manche strahlungsaktive
Gase, wie zum Beispiel Ozon- und Aerosolstorungen, weicht der Klimasensitivitdtsparame-
ter eines Modells stark vom Klimasensitivitatsparameter fir COy ab (z.B. Hansen et al.,
1997; Cook und Highwood, 2003; Stuber et al., 2001; Yoshimori und Broccoli, 2008). Um
diese Abweichungen mit dem Grundkonzept vertréglich zu machen, wurden fiir jede einzelne
strahlungsaktive Substanz eine sogenannte Wirkungseffizienz (engl: ’efficacy’ parameter) ein-
gefiihrt (Joshi et al., 2003; Hansen et al., 2005). Diese Parameter sind definiert als r; = Ai

ACO,
und charakterisieren die Abweichung des Klimasensitivitdtsparameters einer Substanz i, A;,

im Bezug auf den Klimasensitivitdtsparameter von COs, Acp,. So ergibt sich folgender
Zusammenhang;:

L =T % Aco2 * RF"

surf

(2.2)
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Die Wirkungseffizienz kann dann auch benutzt werden, um einen effektiven Strahlungsan-
trieb zu definieren (r;RF;). In den Studien von Hansen et al. (2005) und Stuber et al.
(2005) wurden deutlich unterschiedliche Wirkungseffizienzen fiir verschiedene Antriebe ge-
funden. Speziell die Wirkungseffizenzen von Ozon, Aerosolen und Methan weichen von eins
ab. Joshi et al. (2003) stellen die Hypothese auf, dass die Wirkungseffizienz einzelner An-
triebe weniger modellabhéngig ist als die Klimasensitivitét selbst. Wenn es fiir jede Storung
eine einheitliche Wirkungseffizienz gibt und diese nur im geringen Ausmafl vom verwende-
ten Modell abhéngt, bleibt der Strahlungsantrieb eine gut geeignete Metrik (Hansen et al.,
2005). Im Fall von vertikal und horizontal nicht homogenen Stérungen scheint das oben
genannte Konzept der konstanten Klimasensitivitdat haufig zu versagen. So wurde fiir inho-
mogene idealisierte Ozonstorungen gezeigt, dass Ozon eine hohere Sensitivitéat hat, wenn die
Konzentrationsstorung in der unteren Stratosphére auftritt und eine geringere Sensitivitét
hat, wenn die Storung in der oberen Troposphire auftritt (Stuber et al., 2005). Befasst man
sich z.B. mit verkehrsbezogenen Emissionen, die in ihrer Natur zeitlich und ortlich inho-
mogen sind, ist auch hier das Konzept der konstanten Klimasensitivitdt nicht anwendbar
(z.B. Ponater et al., 2006). Ponater et al. (2009) zeigen allerdings in ihrer Arbeit, dass
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Abbildung 2.2: Beitrige der Priméremissionen zum gesamten global gemittelten Strahlungsan-
trieb. Die Werte zeigen den stratosphéren-adjustierten Strahlungsantrieb an der Tropopause von
2005 relativ zu 1750. Darstellung nach Solomon et al. (2007).
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die Klimasensitivitit fiir realistisch simulierte verkehrsbezogene Ozonstérungen, die durch
Emissionen von Luftverkehr, Schiffsverkehr und Straflenverkehr hervorgerufen werden um
weniger als 10% von der Klimasensitivitit von COy abweicht. Das ist sehr viel weniger als
in fritheren Studien fiir idealisierte Ozonstérungen gezeigt wurde (z.B. Stuber et al., 2005).
Dies ist wahrscheinlich darauf zuriickzufiihren, dass die verkehrsbezogenen Ozonstorungen,
die in der Studie von Ponater et al. (2009) verwendet werden, sehr viel glatter sind, als die
auf wenige Modellniveaus beschrinkten Storungen von fritheren Arbeiten.

Da sich die vorliegende Arbeit auch mit Klimasimulationen befassen wird, die mit einem
interaktiven Klima-Chemie-Modell indirekt iiber die Emissionen von Vorldufersubstanzen an-
getrieben werden, sei noch auf eine diesbeziigliche Besonderheit der Zadhlung von Strahlungs-
antrieben hingewiesen: In der Einleitung der vorliegenden Arbeit (Abbildung 1.1) wurde
bereits beschrieben, wie sich die Strahlungsantriebe von klimarelevanten Substanzen auf der
Basis von Konzentrationsénderungen verhalten. Der Strahlungsantrieb einer strahlungsak-
tiven Substanz kann aber auch Beitrige von verschiedenen Emissionen enthalten (Shindell
et al., 2005). Zum Beispiel ist der Strahlungsantrieb von CH, sowohl durch CH4-Emissionen
als auch durch NO,-Emissionen bestimmt. Normalerweise wird der Strahlungsantrieb so
angegeben, dass er beide Effekte enthélt (wie bereits in Abbildung 1.1 dargestellt). Fiir eine
angemessene Bewertung der Priméremissionen kann aber auch die Darstellungsform von
Abbildung 2.2 niitzlich sein. Hier ist der Strahlungsantrieb, die Priméremission verursacht
wird, quantifiziert. Diese Darstellungsweise zeigt, dass der Beitrag der Priméremissionen
zum Strahlungsantrieb von langlebigen Treibhausgasen (COz, CHy, NoO, FCKW), vor al-
lem von Aerosolen und Aerosolvorlaufersubstanzen und von Ozonvorlaufersubstanzen und
Ozonzerstérenden Substanzen bestimmt ist.

2.1.2 Klimasensitivitdt und Klimariickkopplungen

Da die vorliegende Arbeit sich vor allem mit der Rolle von Riickkopplungen im Klimasy-
stem und ihrem Einfluss auf die Klimasensitivitat befasst, soll die zugehorige Theorie hier
ausfiihrlich dargestellt werden. Die Klimasensitivitét ist eine Metrik, um den Response des
globalen Klimasystems auf einen vorgegebenen Antrieb zu bestimmen. Im IPCC-Bericht
von 2007 ist sie definiert als die Anderung der globalen Bodentemperatur in Folge einer
COs-Verdoppelung, nachdem das System ein neues Gleichgewicht erreicht hat. Sie wird
auch als Gleichgewichtsklimasensitivitit (engl: equilibrium climate sensitivity) bezeichnet.
Diese schirfere Definition der Gleichgewichtsklimasensitivitéit unter einer CO,-Verdoppelung
wurde vom [PCC gewahlt um das bestehende Problem der Abhéangigkeit der Klimasensiti-
vitét von der Art der Storung zu umgehen (siehe voriger Abschnitt). In transienten Kli-
masimulationen, die kein Gleichgewicht erreichen, wird der transiente Klimaresponse als
Anderung der globalen Bodentemperatur, gemittelt iiber eine 20 Jahresperiode, zentriert
zum Zeitpunkt der COs-Verdoppelung in einem Szenario in dem CO5 1% pro Jahr zunimmt,
verwendet (Solomon et al., 2007). Daraus ergibt sich die sogenannte effektive Klimasensiti-
vitdt. Im Rahmen dieser Arbeit, in welcher Sensitivitatsstudien mit verschiedenen Storungen
durchgefiihrt werden, wird der Begriff der Gleichgewichtsklimasensitivitit aber fiir die Ande-
rung der Bodentemperatur aufgrund einer beliebigen Stérung verwendet.



12 2. Theorie

Wie bereits in Kapitel 2.1.1 beschrieben ist die Klimasensitivitdt und somit auch der Klima-
sensitivitdtsparameter A\ eine modellabhéngige Groflie (z.B. Cess et al., 1996; Solomon et al.,
2007). Im IPCC-Bericht von 2007 wird die Schwankung der Gleichgewichtsklimasensitivitéit
fiir verschiedene Klimamodelle mit einem Wertebereich von 2.1 bis 4.4 °C angegeben. Die
groffen Schwankungen in der Klimasensitivitéit einzelner Modelle fithren dazu, dass die Kli-
masensitivitat fiir unterschiedliche Zukunftsszenarien stark streut (siehe auch Abbildung 1.2
in Kapitel 1).

Unterschiede in der Klimasensitivitdt von Klimamodell zu Klimamodell lassen sich auf
das unterschiedliche Wirken von Riickkopplungsmechanismen in verschiedenen Modellen
zuriickfithren. Eine detaillierte Diagnose von Riickkopplungen ist daher notwendig um
ein besseres Verstédndnis der Modellabhéngigkeit der Klimasensitivitédt zu erreichen. Eine
Erwérmung bzw. eine Abkiithlung des Systems Erde-Atmosphaére fiihrt zu internen Riickkopp-
lungsprozessen. Jede Klimavariable, die auf eine Anderung der Bodentemperatur durch phy-
sikalische oder chemische Prozesse reagiert und die direkt oder indirekt den Strahlungshaus-
halt der Erde beeinflusst, hat das Potential fiir eine Riickkopplung im Klimasystem (Bony
et al., 2006). Diese Riickkopplungen kénnen eine initiale Erwarmung oder Abkiihlung (allg.
Response) verstéirken (positive Riickkopplung) oder ddmpfen (negative Riickkopplung). Zu
den wichtigsten physikalischen Riickkopplungsmechanismen zéhlen die Wasserdampfriick-
kopplung, die Wolkenriickkopplung, die Eis-Albedo-Riickkopplung und die Riickkopplung
iiber das troposphérische Temperaturprofil, im Folgenden als Lapse-rate-Riickkopplung be-
zeichnet. Die Lapse-rate-Riickkopplung beruht darauf, dass bei unverdnderter Verteilung
eines strahlungsaktiven Spurengases, aber bei gedndertem vertikalem Temperaturprofil, die
Strahlungswirkung dieser Gase verdndert wird. Ein Beispiel fiir eine positive, verstirkende
Riickkopplung ist die Wasserdampfriickkopplung. In einem warmeren Klima nimmt die
Konzentration des Wasserdampfes zu (nahezu exponentielle Zunahme des Sattigungsdampf-
drucks mit der Temperatur, zugrundeliegend ist die Clausius-Claperyon-Gleichung), und
da Wasserdampf ein Treibhausgas ist, d.h. im Langwelligen absorbiert, kommt es zu einer
zusétzlichen Erwarmung.

Die im Folgenden beschriebene Theorie iiber Riickkopplungen ist in &hnlicher Form bei
Stuber (2001) zu finden und wurde erstmals in der Arbeit von Schlesinger (1988) vorgestellt.
Zuerst soll das Klimasystem ohne Riickkopplung beschrieben werden (siehe Abbildung 2.3 a).
Hier bewirkt der durch eine externe Stérung induzierte Strahlungsantrieb eine Anderung der
globalen Bodentemperatur ATy, ¢. Der linearisierte Zusammenhang ist durch folgende Glei-
chung beschrieben:

AT

surf - )\0 * RF (23)
Ao ist der Klimasensitivitéitsparameter ohne das Wirken von Riickkopplungen (engl: 'no
feedback climate sensitivity’) und ein Maf fiir den Gewinn des Klimasystems ausschliefllich
auf Grund des Energiegewinns durch den Strahlungsantrieb.

Das Klimasystem mit Riickkopplungen lasst sich graphisch durch eine Riickkopplungsschleife
veranschaulichen. Abbildung 2.3 b) zeigt das Beispiel einer Riickkopplungsschleife. Die Ab-
bildung veranschaulicht, dass die Klimaénderung (AT, r) iiber die Riickkopplungsschleife
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zuriick zum Klimaantrieb wirkt. Die lineare Approximation im Klimasystem mit Riickkopp-
lungen, in dem der gesamte Klimaantrieb J wirkt, kann wir folgt beschrieben werden:

ATy = Ao * J (2.4)

Der gesamte Klimaantrieb J setzt sich aus dem externen Antrieb RF und dem internen An-
trieb AJ zusammen (J = RF + AJ). Der interne Antrieb A.J, welcher durch die Riickkopp-
lungen im System bestimmt ist, wird als proportional zur globalen Bodentemperaturéinde-
rung angenommen, da von kleinen Stérungen des Systems auszugehen ist.

AJ = o ATy (2.5)

Die Proportionalitétskonstante o wird als Riickkopplungsparameter bezeichnet. Unter der
Annahme, dass die individuellen Riickkopplungen voneinander unabhéngig sind, kann die
Summe aller physikalischen Riickkopplung wie folgt geschrieben werden:

Aphys = Z o; = oo+ Oy +arrp + a, (26)

Hier bezeichnet a¢ die Riickkopplung {iber die Wolken, « die Riickkopplung {iber den Was-
serdampf, apr die Riickkopplung iiber die Lapse-rate und «, die Riickkopplung iiber die
Albedo. Formt man die Gleichungen 2.4 um, ergibt sich fiir AT}, s folgende Gleichung:

Ao Ao

ATgyf=————*% RF =
! 1—/\0*04* 1—f

« RF = A% RF (2.7)

A ist der bereits in Abschnitt 2.1.1 eingefiihrte Klimasensitivitatsparameter und die dimen-
sionslose Grole f = Ao * a wird als Riickkopplungsfaktor bezeichnet. Sowohl in den weiter
unten vorgestellten Studien als auch in dieser Arbeit wird der Riickkopplungsparameter o
verwendet um die Stérke von Riickkopplungen quantitativ zu vergleichen. Andere Studien
verwenden dafiir den Riickkopplungsfaktor f. Ist a = 0, liegt ein System ohne das Wirken
von Riickkopplungen vor. Fiir einen positiven Riickkopplungsparameter (a > 0), wird der
Nenner in Gleichung 2.7 kleiner und verstiarkt somit den Temperaturresponse im Vergleich
zum Klimasystem ohne Riickkopplungen, somit ist die Riickkopplung verstérkend. Im Falle
eines negativen Riickkopplungsparameters (o < 0) wird der Temperaturresponse gedampft
wird.

In Klima-Chemie-Modellsystemen wirken neben den physikalischen Riickkopplungen auch
die Riickkopplungen iiber strahlungsaktive Gase, somit konnen die Riickkopplungskompo-
nenten vervollsténdigt werden (siche Abbildung 2.3 c):

a = Z A = Qppys + Qchern = Qo + Qg + apr + g + o3 + Qcps + An2o + Aporxw (28)
7

Qphys Achem

In einer Reihe von Studien wurden die physikalischen Riickkopplungen in Klimamodellen
verglichen, sowohl fiir COs-Verdoppelungssimulationen (z.B. Colman, 2003) als auch fiir
transiente Klimadnderungssimulationen (z.B. Soden und Held, 2006). Abbildung 2.4 zeigt
Werte des Riickkopplungsparameters «; (in Wm~2K™!) sowie ihre Standardabweichung fiir
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Abbildung 2.3: Blockdiagramm fiir a) das Klimasystem ohne Riickkopplungen, b) das Klima-
system in dem physikalische Riickkopplung wirken und c¢) das Klimasystem in dem physikalische
und chemische Riickkopplung wirken. RF bezeichnet den Strahlungsantrieb, o den Riickkopp-
lungsparameter, ATy, die Bodentemperaturinderung, J den gesamten Klimaantrieb und AJ den
internen Antrieb. Als Vorlage fiir dieses Diagram dienten Stuber et al. (2005) und Raes et al.
(2010).

die Wasserdampf-, Lapse-rate-, Albedo- und Wolkenriickkopplung, wie sie in den Studien von
Colman (2003), Soden und Held (2006) und Winton (2006) abgeschétzt wurden. Alle Riick-
kopplungsparameter sind modellabhéngig. Die Wasserdampfriickkopplung ist die stérkste
Riickkopplung, mit einem Mittelwert iiber alle Modelle von 1.8 £ 0.18 Wm2K~!, gefolgt
von der negativen Lapse-rate-Riickkopplung (-0.84 4+ 0.26 Wm™2K~!) und der positiven
Albedo-Riickkopplung (0.26 4= 0.08 Wm~2K~!). Das Modellmittel der Wolkenriickkopplung
ist mit 0.69 Wm2K~! positiv, weist aber eine sehr starke Streuung von + 0.38 Wm 2K ™!
zwischen den Modellen auf, und kann, je nach Modell positiv oder negativ sein (Bony et al.,
2006). Die grofie Unsicherheit in der Wolkenriickkopplung fithrt zu dem Schluss, dass der un-
terschiedliche Response der Wolken fiir die starke Modellabhéngigkeit der Klimasensitivitat
verantwortlich ist (Knutti und Hegerl, 2008). Diese Erkenntnis wurde bereits in friitheren
Studien gezogen (z.B. Cess et al., 1990, 1996; Stephens, 2005).
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Abbildung 2.4: Physikalische Riickkopplungsparameter in Wm=2K~! fiir Wasserdampf (WV),
Wolken (C), Bodenalbedo (A), Lapse-rate (LR) und kombiniert Wasserdampf und Lapse-rate
(WV+LR), berechnet in unterschiedlichen Modellen. Abbildung ist der Veréffentlichung von Bony
et al. (2006) entnommen. Berechnungen gehen auf die Studien von Colman (2003), Soden und Held
(2006) und Winton (2006) zuriick.

2.2 Methoden der Riickkopplungsanalyse

Eine genaue Analyse von individuellen Riickkopplungsprozessen ist wichtig um die relative
Bedeutung der einzelnen Prozesse zu bestimmen. In diesem Kapitel werden die unterschied-
lichen Diagnoseverfahren zur Bestimmung der globalen Strahlungsriickkopplungen im Kli-
mamodell beschrieben, wobei jede Methode ihre Vor- und Nachteile hat.

2.2.1 Traditionelle CRF-Methode

Eine Moglichkeit Riickkopplungen zu bestimmen ist die fiir die Wolkenstrahlungswirkung
gebriuchliche Form des sogenannten Wolkenstrahlungsantriebes CRF (Cloud Radiative For-
cings). Sie wurde zum Beispiel in den Studien von Cess et al. (1990, 1996) verwendet. Der
Wolkenstrahlungsantrieb wird bestimmt als die Differenz zwischen den Strahlungsfliissen
mit Wolken (all-sky) und ohne Wolken (clear-sky). Als Wolkenstrahlungsriickkopplung
ACRF (Cloud Radiative Feedback) wird dann die Differenz des Wolkenstrahlungsantriebs
im geéinderten und im Referenzklima definiert. Das Ergebnis fiir die Wolkenriickkopplung,
berechnet nach dieser Methode, ist nicht exakt. Es flielen hier, im Gegensatz zu den weiter
unten beschriebenen Methoden, nicht nur die Anderungen der Wolkenparameter, sondern
auch Anderungen verschiedener clear-sky Komponenten (z.B. Temperatur, Wasserdampf,



16 2. Theorie

Bodenalbedo) ein. Somit erweist sich die Interpretation der Wolkenriickkopplung aus ACRF
als schwierig, da die Riickkopplung nicht allein aufgrund der Anderung in den Wolkenpara-
metern bestimmt wurde. Der Vorteil dieser Methode ist, dass das CRF eine im Modell leicht
zu bestimmende Grofle ist und auch mit Beobachtungen verglichen werden kann. Die Anwen-
dung der CRF-Methode kann auch auf andere Parameter iibertragen werden: so kann z.B.
die Riickkopplung iiber Ozon durch die Bildung der Differenz des Nettostrahlungsantriebs
von Ozon fiir den gestorten und ungestorten Fall bestimmt werden.

2.2.2 Stuber-Methode

Die von Stuber et al. (2001) eingefithrte Methode der Riickkopplungsanalyse bestimmt den
Beitrag einer individuellen Strahlungsriickkopplung diagnostisch aus den vom Klimamo-
dell berechneten gednderten Parametern. Die jahresgemittelte Gleichgewichtsdnderung ei-
ner Riickkopplungskomponente, z.B. die Anderung des Wasserdampfmischungsverhiltnisses,
wird als Storung aufgefasst, und der aus dieser Stérung resultierende sogenannte sekundére
stratosphéren-adjustierte Strahlungsantrieb wird berechnet (Stuber, 2001). Dies geschieht
in einer a posteriori durchgefiithrten kurzen Modellsimulation, in der das Differenzfeld aus
dem Klimadnderungsexperiment auf die Hintergrundsverteilung des Referenzmodells addiert
und der sich daraus ergebende Strahlungsantrieb berechnet wird. Diese Methode liefert eine
exakte Bestimmung einer einzelnen Riickkopplungskomponente, bei der die restlichen Klima-
parameter konstant gehalten werden. Der Nachteil ist jedoch, dass sie nicht zur Bestimmung
von Wolkenriickkopplungen angewendet werden kann, da auf die instantanen Wolkenparame-
ter eine jahresgemittelte Storung nicht konsistent addiert werden kann. So ist zum Beispiel
kein Zuwachs moglich, wenn der instantane Bedeckungsgrad eins ist. Die Riickkopplungs-
analyse von Stuber et al. (2001) wird in der vorliegenden Arbeit fiir die Bestimmung der
Riickkopplungsparameter der zeitlich wenig variablen Parameter wie Wasserdampf, Ozon,
Methan und Lachgas angewandt.

2.2.3 ’Partial Radiative Perturbation’-Methode

Die "Partial Radiative Perturbation (PRP)’-Methode geht auf die Arbeit von Wetherald und
Manabe (1988) zuriick. Sie berechnet die partielle Ableitung des TOA-Strahlungsflusses im
Bezug auf die Anderung eines Klimaparameters (z.B. Wasserdampf oder Wolken), indem
der Strahlungscode eines Modells einzeln fiir jede dieser Anderungen nochmals durchlau-
fen wird. Der Riickkopplungsparameter a, eines Modellparameters x ist berechnet durch
o, = (OR/0x)(dx/d Ty, s), wobei OR die Anderung der Strahlungsbilanz angibt. Man erhilt
ein exaktes Ergebnis fiir die Riickkopplungskomponenten, indem nur ein Parameter gedndert
wird und die restlichen festgehalten werden. Diese Methode wurde in vielen Studien, zur
vollstdndigen Analyse aller in einem Modellsystem wirkenden Riickkopplungsgrofien ange-
wendet. Ein Beispiel ist der in Abschnitt 2.1.2 vorgestellte Modellvergleich physikalischer
Riickkopplungen (Bony et al., 2006). Der Vorteil dieses Ansatzes ist die exakte Separation
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und Bestimmung jeder einzelnen Riickkopplungskomponente, vor allem der Strahlungsein-
fluss der Wolken allein ist im Gegensatz zu der oben beschriebenen CRF-Methode genau
bestimmbar. Dieses Verfahren ist das aufwendigste, da der gesamte Datenoutput der zu-
grundeliegenden Klimasimulationen ein weiteres Mal mit Hilfe eines konsistenten Strah-
lungsmoduls durchgerechnet werden muss. Leider besteht auch bei dieser Methode keine
Moglichkeit die Ergebnisse mit Beobachtungen zu validieren, da die aus Beobachtungen
verfiighbaren Strahlungsfliissse den Einfluss aller sich gleichzeitig verdndernder und miteinan-
der wechselwirkender Parameter einschlieflen.

2.3 Chemische Grundlagen

Im ersten Abschnitt dieses Kapitels werden die fiir diese Arbeit relevanten chemischen Reak-
tionen erlautert. Der Schwerpunkt liegt hierbei in der Beschreibung der wichtigsten Prozesse
der Ozonchemie, wobei auf die relevanten Reaktionen in Troposphére und Stratosphére ein-
gegangen wird. Der zweite Abschnitt fasst den Stand des Wissens iiber den Einfluss von
Klimaénderungen auf die Chemie zusammen.

2.3.1 Ozonchemie der Stratosphire

Nahezu 90% der Gesamtozonmasse befindet sich in der Stratosphéire. Die dort stattfindende
photochemische Produktion und Destruktion von Ozon wurde bereits 1930 von Chapman
vorgestellt und wird als Chapman-Mechanismus bezeichnet. Ozon wird produziert, indem
ein Sauerstoffmolekiil durch ultraviolette Strahlung photolysiert wird und das daraus ent-
standene Sauerstoffatom O sich bei Anwesenheit eines Stofipartners M mit Oy verbindet
(siche Reaktion 2.9 und 2.10).

O2+ hv — O+ O (hv < 242 nm) (2.9)
O2+0+M— O3+ M (2.10)

Dem entgegen wirkt ein Ozonabbaumechanismus, bei dem das entstandene Ozon durch ul-
traviolette Strahlung wieder zerlegt wird und ein Sauerstoffatom O und Sauerstoffmolekiil
O, entstehen (siche Reaktion 2.11 und 2.12).

O3+ hv — Oy + O (2.11)
O3+ 0 — 20, (2.12)

Dieser Mechanismus fithrt durch seinen stdndigen Auf- und Abbau zu einem stationéren
Gleichgewicht von Ozon in der Stratosphére. Die Produktion von Ozon findet vor allem in
der tropischen mittleren Stratosphére statt. Der Grund fiir die beobachtete geographische
zonale Ozonverteilung, deren Maxima nicht mit den Maxima der Ozonproduktion iiber den
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Chapman-Mechanismus iibereinstimmen, ist die Umverteilung des Ozons durch die grof3-
skalige stratosphérische Zirkulation. Der mittlere meridionale Luftmassentransport in der
Stratosphére wird durch die sogenannte Brewer-Dobson-Zirkulation beschrieben, sie wurde
nach den Arbeiten von Brewer (1949) und Dobson (1956) benannt. Sie stellt den wichtigsten
Antrieb fiir den Transport von stratosphérischen Luftmassen aus niedrigen in hohere Breiten
dar. Sie besteht aus dem Aufsteigen von Luftmassen in den Tropen, angetrieben durch die
hochreichende tropische Konvektion, einem polwérts gerichtetem Transport in der oberen
Stratosphére und einem Absinken in den hoheren Breiten, aufgrund der Massenerhaltung
(Dameris, 2010).

Der Chapman Mechanismus allein wiirde die stratosphérisches Ozonschichtdicke um etwa
30% iiberschétzen, es miissen also noch andere Abbaumechanismen existieren. Hier spielt
der Ozonabbau durch katalytische Reaktionen, in denen verschiedene Radikale X die Funk-
tion von Katalysatoren iibernehmen, eine wichtige Rolle (Reaktionen 2.13- 2.15).

X+03— X0+ 0, (2.13)
XO+0 — X + 0Oy (2.14)
Netto: O34+ O — 20, (2.15)

Als Katalysatoren X fungieren Radikale aus den Familien HO, (=H+OH+HO,), NO,
(=NO+NO,), ClO, (=Cl+ClO+2Cl00CI) und BrO, (Br+BrO). Der Beitrag der Radi-
kalfamilien zum Ozonabbau ist stark hohenabhéngig. So ist in der unteren und mittleren
Stratosphére (15-30 km) der ClO,-Zyklus von grofier Bedeutung, wihrend der HO,-Zyklus
unterhalb von 15 km und der NO,-Zyklus oberhalb 30 km eine wichtige Rolle spielt. Ge-
bremst wird die Wirkung der Radikale durch Reaktionen untereinander und durch die Bil-
dung von Reservoirgasen, z.B. HCl und HNO3. Die Umwandlung in Reservoirgase setzt das
Ozonzerstorungspotential zwar herab, diese konnen aber wieder in aktive Formen zuriick-
gefithrt werden (Dameris, 2010).

Auch im polaren Winter, wenn die Prozesse wegen der wenigen Solarstrahlung sehr lang-
sam verlaufen, kann Ozon abgebaut werden. Hier sind es chemische Reaktionen auf der
Oberflache von polaren stratosphérischen Eisteilchen (PSC: polar statosphere clouds), die
fiir eine Aktivierung von Chlor verantwortlich sind (Dameris, 2010).

2.3.2 Chemische Wasserdampfproduktion in der Stratosphire

Eine In-situ-Quelle von Wasserdampf in der Stratosphire ist die in Reaktion 2.16 beschrie-
bene Oxidation von Methan.

Hierbei gewinnt die chemische Wasserdampfproduktion mit zunehmender Héhe an Bedeu-
tung. Je nach Verlauf der Methanoxidationskette konnen pro Methanmolekiihl bis zu zwei
Wassermolekiile entstehen (Stenke, 2006).
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2.3.3 Ozonchemie der Troposphire

Troposphérisches Ozon tragt etwa 10% zur Ozongesamtsiule bei. Es wird nicht direkt in
die Atmosphére emittiert, sondern entsteht dort erst durch photochemische Prozesse aus
Vorldufergasen, hierzu zéhlen die Stickoxide (NO,,), Kohlenmonoxid (CO), Methan (CHy)
und Nicht-Methan-Kohlenwasserstoffe (NMHCs). In diesem Abschnitt werden die grundle-
genden chemischen Reaktionen der troposphérischen Ozonchemie dargestellt.

Eine wichtige Reaktionskette in der Troposphére im Zusammenhang mit Ozon ist der Stick-
oxidzyklus. In seiner ungestérten Form wird er durch die Reaktionen 2.17-2.19 beschrieben.

NOy + hv (A < 410 nm) — NO + O (2.17)
O+0y+M— O3+ M (2.18)

Das photostationire Gleichgewicht zwischen NO, NO5y und O3 ergibt keine Nettoozonproduk-
tion. Um Ozonédnderungen in der Troposphire zu erkldaren, miissen also andere Reaktionen
stattfinden. Das in den Gleichungen 2.17 -2.19 beschriebene photochemische Gleichgewicht
kann durch CO, CH; und NMHCs empfindlich gestért werden. Sie greifen nicht direkt in
den Ozon-Zyklus ein, sondern werden zunéchst durch Oxidation abgebaut. Die dabei entste-
henden Abbauprodukte fordern die Umwandlung von NO zu NO,. Damit steht weniger NO
zum Abbau und mehr NO, zur Bildung von Ozon zur Verfiigung und die Riickreaktion 2.19
des Ozons mit Stickstoffmonoxid wird geschwiéicht.

Zuerst soll hier der Oxidationszyklus fiir CO vorgestellt werden. Er ist nur bedeutsam wenn
geniigend Stickoxide vorhanden sind. Die Oxidation von CO durch OH fiihrt zur Bildung
von HyO, was wiederum NOs bildet, das photolysiert wird und Ozon bildet. Zusétzlich wird
ein OH-Radikal gebildet (siche Reaktionen 2.20-2.24).

CO+OH — COy+ H (2.20)

H+Oy,+M— HOy+ M (2.21)
NO+ HOy — NOy+ OH (2.22)
NOy + hv (A <410 nm) — NO + O (2.23)
Netto: O+ Oy + M — O3 + M (2.24)

Ein anderer Mechanismus fiir Anderungen in der Ozonproduktion, weniger wichtig als der

CO-Zyklus, ist die Oxidation von CH, und héherwertigen Kohlenwasserstoffen (NMHCs).

Der Methanoxidationszyklus ist in den Reaktionen 2.25-2.31 wiedergegeben.
CH3+OQ+M—>CH302+M (2.26)
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CH305+ NO — CH; ++NO, (2.27)
CH30 + Oy — CH;0 + HOq (2.28)
NO + HOy — NOy + OH (2.29)
NOy + hv — NOg + O (2.30)
Netto: O+ Oy + M — O3+ M (2.31)

Diese Netto-Ozonproduktion in der Troposphire wird mafigeblich durch die Hintergrunds-
konzentration von NO, gesteuert. Nimmt die Ozonproduktion bei normalem NO,-Hinter-
grund mit zunehmendem NO, nahezu linear zu, kommt es bei hohem NO,-Hintergrund,
grofler als 500 pptv, hingegen mit weiter zunehmenden NO, zu einer Abnahme der Ozon-
produktion. Grund ist der Verlust an HO, bei hohen NO,-Hintergrundskonzentrationen,
hauptséchlich durch die Reaktion 2.32, die HNOj3 bildet, das ausgewaschen werden kann.

OH + NOy + M — HNO; + M (2.32)

Die oben vorgestellte Ozonproduktion durch den Kohlenmonoxid- und Methanoxidationszy-
klus, findet allerdings erst statt wenn die NO-Konzentration in der Troposphére einen Grenz-
wert von 10 bis 30 ppt (Logan, 1985) iibersteigt. Im Falle von niedrigen NO-Konzentrationen,
also wenn die NO-Konzentrationen Werte unter diesem Grenzwert liegen, reagiert HOy eher
mit Ozon als mit NO, und es kommt zum Ozonabbau (siehe Reaktion 2.33). Ein weiterer
Ozonverlustmechanismus ist die Reaktion von OH mit Ozon (sieche Reaktionen 2.34).

Weiterer Ozonverlust in der Troposphére ist der photochemische Abbau von Ozon (Reaktion
2.35), bei der ein Sauerstoffatom entsteht, das im Anschluss mit HyO reagieren kann und
somit ein OH-Radikal produziert (Reaktion 2.36).

O3 + hv (A < 310 nm) — O + Oy (2.35)
O+ H,O — OH +OH (2.36)

Die Oxidation von HoO (Reaktion 2.36) stellt die wichtigste Quelle von HO,-Radikalen in
der Troposphére dar. OH reagiert in der Troposphére mit nahezu allen Spurengasen und
bildet damit das wichtigste Oxidationsmittel (Stenke, 2006).

2.4 Klima-Chemie-Wechselwirkungen

Wie bereits in Kapitel 1 erlautert, ist in einem wérmeren Klima nicht nur eine Anderung
physikalischer Prozesse, sondern auch eine Anderungen chemischer Prozesse zu erwarten.
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Chemisch aktive Spurengase wie Ozon, Lachgas und Methan reagieren auf die Anderung im
Klimasystem. Zu den wichtigsten Auslosern von Klima-Chemie-Riickkopplungen zéhlen un-
ter anderem die Anderung von Temperatur, Wasserdampf, Niederschlag, atmosphérischem
Transport und klimabedingten biogenen und durch Blitze ausgeléste Emissionen (z.B. Ste-
venson et al., 2005).

Eine Vielzahl chemischer Reaktionsraten in der Atmosphére sind temperaturabhéngig. Eine
Zunahme von COs fiihrt z.B. zu einer Abnahme der Stratosphéirentemperatur, da in dieser
Schicht mehr langwellige Strahlung emittiert als absorbiert wird. Diese Abkiihlung beein-
flusst unter anderem die Gasphasenchemie des Ozonabbaus in der Stratosphére (z.B. Photo-
lyse von FCKW). Hier verlangsamen sich die wichtigsten katalytischen Ozonabbauzyklen in
der mittleren und oberen Stratosphére. Der schwéchere Ozonabbau fiithrt zu einer Zunahme
der Ozonkonzentrationen (z.B. Portmann und Solomon, 2007; Haigh und Pyle, 1982; Eyring
et al., 2010). Im Gegensatz dazu fiihrt eine Abkiihlung der Stratosphére im Bereich der po-
laren unteren Stratosphére zu verstiarkter Bildung von PSC, woraus ein stiarkerer Ozonabbau
durch heterogene chemische Reaktionen resultiert. Dadurch nimmt die Ozonkonzentration
im Friithjahr in der polaren unteren Stratosphére ab (Dameris, 2010). Auch die Erwérmung
der Troposphére fithrt zu gednderter Produktion und Destruktion von einigen Spurengasen
auf Grund der Temperaturabhéngigkeit einige Reaktionsraten. Ein Beispiel fiir eine stark
temperaturabhéngige Reaktion ist die Oxidation von CH, (Reaktion 2.16), welche den Le-
benszyklus von Methan und Ozon beeinflusst (z.B. Stevenson et al., 2005; Johnson et al.,
1999). Diese Reaktion lduft in einer wirmeren Troposphére schneller ab.

In einem wérmeren Klima nimmt der troposphérische Wasserdampfgehalt zu, da die Auf-
nahmefdhigkeit der Atmosphére durch die Clausius-Claperon-Gleichung stark an die Tempe-
ratur gebunden ist. Fiir den Wasserdampfeintrag in die Stratosphére ist der kontrollierende
Parameter die sogenannte Coldpoint-Temperatur, welche das Temperaturminimum in der
vertikalen Sdule bezeichnet. Sie wird im Folgenden auch mit CPT abgekiirzt. Anderungen
der Wasserdampfkonzentrationen sind sowohl in der Troposphére wie in der Stratosphére
von grofler Bedeutung fiir die Chemie, da Wasserdampf eine wichtige Vorldufersubstanz des
OH-Radikals ist (siehe Reaktion 2.36). Die Zunahme von OH wird vermutlich einen star-
ken Einfluss auf die Troposphérenchemie haben, da OH mit nahe zu allen Gasen reagiert.
So ist die Oxidation von HyO die wichtigste Senke fiir troposphérisches Ozon (z.B. Stenke,
2006; Stevenson et al., 2005). Auch die Abnahme in den NO,-Konzentrationen in einem
warmeren Klima lassen sich auf eine Zunahme des OH-Radikals zuriickfithren: Durch die
Zunahme von OH kommt es zu einer Zunahme von HNOj (siche Reaktion 2.32), das dann
verstirkt ausgewaschen wird, selbst bei gleichbleibendem Niederschlag (Grewe et al., 2001b).
In der Stratosphére ist die Zunahme des Wasserdampfes und die damit verbundene Bildung
von OH fiir einen verstéirkten Ozonverlust durch den katalytischen HO,-Zyklus verantwort-
lich (Stenke und Grewe, 2005).

Des Weiteren reagieren chemische Spurengase sensitiv auf eine geénderte atmosphérische
Zirkulation. Viele aktuelle Modellstudien zeigen, dass eine Klimaerwdrmung zu einer In-
tensivierung der Brewer-Dobson-Zirkulation, insbesondere des Tropical-upwellings, welches
das Aufsteigen von tropischen Luftmassen in der unteren Stratosphére beschreibt, fiihrt
(z.B. Deckert und Dameris, 2008; Garcia und Randel, 2008; Garny, 2010). Garny (2010)
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zeigt in ihrer Arbeit, dass der Mechanismus des verstiarkten Tropical-upwellings durch eine
Verstiarkung des lokalen Antriebs durch grofiskalige Wellen erkléirt werden kann. Dies hat
Einfluss auf die thermische Struktur und auf die Verteilung von Spurengasen, vor allem in
der oberen Troposphére und unteren Stratosphére, da hier die Lebensdauer von Ozon re-
lativ hoch ist. So kommt es zu einem stiarkeren Eintrag von troposphérischen Quell- und
Produktgasen in die Stratosphéire (Dameris, 2010). Die Erwérmung der Troposphére hat
eine verstarkte tropische Konvektion zur Folge, welche einen Einfluss auf die Verteilung von
troposphérischen Spurengasen hat. So fiihrt die Zunahme der Konvektion zu einer reduzier-
ter Ozonséule, aufler in stark verschmutzen Gebieten (Stevenson et al., 2005). Die Studie
von Johnson et al. (1999) zeigt auflerdem in den Extratropen einen stdrkeren Eintrag von
stratosphérischem Ozon in die Troposphére in einem warmeren Klima.

Auch ein gednderter hydrologischer Zyklus, z.B. die Anderung des Niederschlags in einem
wirmeren Klima, kann chemische Spurengase beeinflussen. So sind Anderungen im hydro-
logischen Zyklus wichtig fiir wasserlosliche Spurengase (z.B. HNO3, HyO4, HCI), da sich die
Auswasch- und Depositionsprozesse wichtiger chemischer Komponenten dndern (z.B. Grewe
et al., 2001b; Stevenson et al., 2005). Die Studie Grewe et al. (2001b) zeigt, dass sich auch
natiirliche Quellen von Ozonvorldufersubstanzen, wie z.B. Stickoxidproduktion in Gewittern,
in Verbindung mit dem hydrologischen Zyklus (Konvektion) verdndern kénnen.



Kapitel 3

Modellbeschreibung

Das globale Klima-Chemie-Modellsystem EMAC (ECHAMS5/MESSy Atmospheric Che-
mistry), das dieser Arbeit zugrunde liegt, besteht aus dem globalen Zirkulationsmodell
ECHAMS und einer Auswahl an modularen Submodellen. Von diesen ist fiir die vorliegende
Arbeit das Chemiemodul MECCA (Sander et al., 2005) das wichtigste, da es notwendig ist,
um EMAC als Klima-Chemie-Modell nutzen zu konnen. Dieses Kapitel beschreibt in Ab-
schnitt 3.1 zunéchst das Basismodell ECHAMS5 und geht dann auf das EMAC-Modellsystem
mit den in dieser Arbeit verwendeten Submodellen ein (Abschnitt 3.2). Eine genaue Beschrei-
bung des Chemiemoduls und der verwendeten Emissionsdaten erfolgt in den Abschnitten 3.3
und 3.4. Der im Rahmen dieser Arbeit an EMAC gekoppelte Deckschichtozean wird in Ab-
schnitt 3.5 vorgestellt. Zum Schluss dieses Kapitels werden die zusétzlichen Diagnostiken
beschrieben, die im Rahmen meiner Arbeit in EMAC eingebaut wurden. Zu dieser zéhlt die
bisher nur im Vorgéngermodell ECHAM4 nutzbare Berechnung des Strahlungantriebs nach
Stuber et al. (2001).

3.1 Globales Zirkulationsmodel ECHAMS5

Das globale Zirkulationsmodell ECHAM (Roeckner et al., 1992, 1996) basiert auf dem Wet-
tervorhersagemodell des European Centre for Medium Range Weather Forecast (ECMWF).
Um es fiir Klimasimulationen einsetzen zu kénnen, wurden vom Max-Planck-Institut fiir Me-
teorologie in Zusammenarbeit mit dem Meteorologischen Institut der Universitdt Hamburg
und dem Deutschen Klimarechenzentrum (DKRZ) zahlreiche Anpassungen vorgenommen,
vor allem beziiglich der Parametrisierungen. Mit ECHAMS liegt die fiinfte Generation dieses
Klimamodells vor. Eine detaillierte Beschreibung von ECHAMS ist in Roeckner et al. (2003)
zu finden.

Das globale dreidimensionale Zirkulationsmodell 16st die grundlegenden, sogenannten pri-
mitiven Gleichungen der atmosphérischen Dynamik und Thermodynamik (horizontale Be-
wegungsgleichung, thermodynamische Wéarmegleichung, Kontinuitatsgleichung und hydro-
statische Approximation). Die prognostischen Variablen sind Temperatur, Vorticity, hori-
zontale Divergenz des Windfeldes, Logarithmus des Bodendrucks, spezifische Feuchte sowie

23
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Wolkenwasser in fliissiger und fester Phase. Auch passive Spurenstoffe (Gase oder Aero-
sole), sogenannte Tracer, konnen transportiert und prognostiziert werden. Der in ECHAMS5
zur Verfiigung stehende Transportalgorithmus geht auf Lin und Rood (1996) zuriick. Da
ECHAM ein spektrales Modell ist, werden alle prognostischen Variablen, ausgenommen Was-
serdampf und Wolkenwasser, nach spektraler Transformation als Reihen von Kugelflichen-
funktionen dargestellt. Die Anzahl der beriicksichtigten Kugelflichenfunktionskoeffizien-
ten bestimmt die spektrale Auflésung des Modells. Fiir ECHAMS5 sind folgende spektrale
Auflosungen alternativ verfiigbar: T21, T31, T42, T63, T85, T106 und T156. In dieser
Arbeit wird eine horizontale Auflésung von T42 verwendet, was in etwa isotropen 4.3° ent-
spricht. Nichtlineare Terme und ein Grofiteil der Parametrisierungen werden nach der Trans-
formation in den Gitterpunktsraum auf einem Gauflschen Gitter berechnet, dieses besitzt
eine Auflésung von ungefihr 2.8°x 2.8°.

Als Zeitschema wird ein semi-implizites Leap-Frog-Verfahren verwendet. Ein Zeitfilter ver-
hindert des weiteren, dass sich die Losungen der beiden Zeitebenen voneinander entfernen
(Asselin, 1972). Aus Griinden der numerischen Stabilitét der Losung kann der Zeitschritt
At nicht beliebig grof§ gew#hlt werden, da das Courant-Friedrich-Levy-Kriterium (CFL)
anndhernd erfiillt sein muss (At < Ax/c). Hier ist ¢ die maximale zu erwartende Pha-
sengeschwindigkeit und Az der Gitterpunktsabstand. Je hoher die Auflésung desto kleiner
muss der Zeitschritt sein. Fiir die zeitliche Integration der Gleichungen betriagt er bei der
T42 Auflésung 15 Minuten. Die Strahlungsparametrisierung wird jedoch aus Griinden der
Rechendkonomie nur alle zwei Stunden berechnet.

Die Vertikalstruktur des Modells wird durch ein hybrides o-p-Koordinatensystem gebildet.
Am Boden werden reine o-Koordinaten verwendet (0 = p/ppoden), die der Orographie fol-
gen. Dadurch wird sichergestellt, dass die Isolinien der Vertikalkoordinate den unteren Rand
der Modelldomaine nicht schneiden. Anschlieend werden hybride Koordinaten verwendet
und schliefllich, oberhalb von 35 hPa, reine Druckkoordinaten (p-Koordinaten). Im Rah-
men dieser Arbeit wurde eine vertikale Auflosung von 41 Schichten verwendet. Die oberste
Modellschicht ist um 5 hPa zentriert. Bei dieser Auflésung ist die untere und mittlere Stra-
tosphére hinreichend gut, die obere Stratosphére jedoch nicht vollstdndig aufgelost.

Die grobe horizontale und vertikale Diskretisierung fiihrt dazu, dass kleinskaligen Vorgéinge
in der Atmosphére nicht direkt aufgelost werden konnen. Derartige kleinskalige Prozesse sind
jedoch notwendig, um die Dynamik der Atmosphére richtig zu simulieren. Darum miissen
einige physikalische Prozesse durch vorhandene grofiskalige Modellvariablen beschrieben wer-
den. Dieser Vorgang wird als Parametrisierung bezeichnet. Konvektiver und diffusiver Trans-
port sowie Wolken sind Beispiele fiir parametrisierte Prozesse.

3.2 Klima-Chemie-Modellsystem EMAC

Das Klima-Chemie-Modell EMAC ist ein Modellsystem mit Submodellen, das die Prozesse
der Troposphére und der mittleren Atmosphére, einschliefllich ihrer Interaktion mit Oze-
anen und Land, sowie dem Einfluss des Menschen beschreibt (Jockel et al., 2006). EMAC
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basiert auf der 1. Version des Modular Earth Submodel System (MESSy1). Es koppelt durch
seine modulare Struktur Chemie und Dynamik bezogene Submodelle, die in verschiedenen
Instituten entwickelt wurden, an ein Basismodell. Das Basismodell ist das oben beschrie-
bene globale Zirkulationsmodell ECHAMS5. In dieser Arbeit wird die Version MESSy 1.8
verwendet, diese beinhaltet 32 Prozess- und Diagnosesubmodelle, die je nach Modellsetup
ausgewahlt werden kénnen.

Wie in Abbildung 3.1 zu sehen, ist das MESSy-Interface in vier Schichten organisiert. Diese
werden im Folgenden vorgestellt (Jockel et al., 2005).

e Der Base-Model-Layer (BML) beinhaltet im Wesentlichen den dynamischen Kern des
globale Zirkulationsmodells ECHAMS5. Dagegen wurden wichtige Teile von ECHAMS5,
vor allem physikalische Parametrisierungen, als Submodelle modularisiert und vom Ba-
sismodell getrennt. Hierzu zéhlen CLOUD, CONVECT und RAD4ALL (sieche Tabelle
3.1). Ziel ist es ECHAMS5 weiter zu modularisieren, so dass das BML nur noch Zeitin-
tegrationsmanagement und eine Kontrolle des Laufs iiber die einbezogenen Prozesse
beinhaltet.

e Der Base-Model-Interface-Layer (BMIL) regelt den Austausch von Daten sowohl zwi-
schen den Submodellen und dem Basismodell als auch zwischen den einzelnen Submo-
dellen. AuBlerdem regelt das BMIL die Ausgabe (Export) und das Einlesen (Import)
von Daten, z.B. die Randbedingungen des Modells.

e Der Submodel-Interface-Layer (SMIL) ist eine auf das Submodell bezogenes Schnitt-
stelle, welche relevante Informationen aus dem BMIL sammelt und sie an das Submodel-
Core-Layer (siehe ndchster Punkt) weitergibt. Hier werden die individuellen Submo-
delle aufgerufen und die in den Submodellen berechneten Groéflen werden zuriick zum
BMIL transferiert.

e Der Submodel-Core-Layer (SMCL) ist ein eigenstédndiger Programmkern eines Sub-
modells, das unabhéngig von Basismodell verwendet werden kann.

Die modulare Struktur von EMAC erlaubt, durch die Moglichkeit Submodellen zu kom-
binieren, Anwendungen fiir eine grofie Vielfalt von wissenschaftlichen Aufgaben. Das Mo-
dellsystem kann in einer breiten Vielfalt verschiedener Konfigurationen verwendet werden,
insbesondere beziiglich der Beschreibung und Komplexitit des atmosphéren-chemischen Me-
chanismus MECCA (siehe Abschnitt 3.3). Es kann als Allgemeines Atmosphérenzirkula-
tionsmodell ohne oder mit Einbindung chemischer Prozesse dienen. Durch die explizite
Auswahl der Submodelle CLOUD, CONVECT und RAD4ALL kann es als rein dynamisch-
physikalisches Modell verwendet werden, das identische Ergebnisse zum nicht modularisier-
tem ECHAMS-Modell liefert. Unter Einbindung des Chemiemoduls MECCA und weite-
rer Submodule kann es auch als Klima-Chemie-Modell genutzt werden. Riickkopplungen
zwischen Atmosphéarenchemie und Dynamik sind durch das Strahlungsmodul RAD4ALL
moglich (interaktives Klima-Chemie-Modell). Die Verteilung der strahlungsaktiven Gase
Ozon, Wasserdampf, Methan, Lachgas und FCKW, die im Chemiemodul MECCA simuliert
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Abbildung 3.1: Die vier Schichten des MESSy-Interface (Jockel et al., 2005). Eine detaillierte
Beschreibung ist im Text zu finden.

werden, werden in diesem Fall an das Strahlungsmodul weitergegeben und beeinflussen so-
mit den Strahlungshaushalt der Atmosphére, was zu einer Riickkopplung auf die Dynamik
fithrt (Jockel et al., 2006). Die Anwendung von EMAC in dieser Arbeit stellt ein solches
interaktives Klima-Chemie-Modell dar und verwendet die in Tabelle 3.1 zusammengefassten
Submodelle. Eine genaue Beschreibung der jeweiligen Submodelle ist auf der MESSy Web-
seite (www.messy-interface.org) zu finden.

An dieser Stelle soll dennoch kurz auf die Submodelle RAD4ALL und CLOUD eingegangen
werden. In das Submodell RAD4ALL ist der originale ECHAMS5-Strahlungscode MESSy-
konform implementiert. Das Strahlungstransportschema von ECHAMS5 geht auf Fouquart
und Bonnel (1980) und Mlawer et al. (1997) zuriick und hat 4 Bénder, die das solare Spek-
trum, und 16 Bénder die das langwellige Spektrum abdecken. Im Rahmen dieser Arbeit
wurde zusétzlich die Online-Berechnung des Strahlungsantriebs nach Stuber (Stuber et al.,
2001) in RAD4ALL eingebaut (sieche Abschnitt 3.6). Auch das Submodell CLOUD enthélt
die Original-ECHAMS5-Routinen in modularisierter, MESSy-konformer Struktur. Hier wer-
den Wolkenbedeckung sowie Wolkenmikrophysik einschliefSlich Niederschlag berechnet. Das
Standard ECHAMS5-Tompkins-Wolken-Schema (Tompkins, 2002) wird im Rahmen dieser
Arbeit jedoch durch das Sundquist-Wolkenschema (Sundquist, 1978; Sundquist et al., 1989)
ersetzt. Das Tompkins-Schema beschreibt die Prozesse der Wolkenphysik zwar in detaillier-
terer und physikalisch anspruchsvollerer Weise, aber es verursacht eine starke Nichtlinea-
ritdt im Modellresponse, vor allem bei starken Abweichungen vom Referenzklima. So ist
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Tabelle 3.1: Tabelle zeigt die in dieser Arbeit verwendeten Submodelle. Nicht in der Stan-
dard Version 1.8 enthalten sind das Submodell TTDIAG und Zusatzdiagnostiken im Submodell
RAD4ALL (eigene Entwicklung).

Submodell Funktion Referenz
CLOUD Sundquist Wolkenschema Sundquist (1978), Sundquist et al. (1989)
CONVECT  Original ECHAM5 Konvektions- Tiedtke (1989), Nordeng (1994)
schema
CVTRANS  Tracertransport durch Konvek- Tost et al. (2006)
tion
DRYDEP Trockene Deposition von Gaspha- Kerkweg et al. (2006a)
se und Aerosol
HETCHEM Heterogene Reaktionsraten an -
stratosphérischem und tropos-
phérischem Aerosol
H20 Initialisierung von HyO in Stra- Lelieveld et al. (2007)
tosphére und Riickkopplung mit
spezifischer Feuchte, Berechnung
der Methanoxidation
JVAL Berechnung der Photolyseraten- Landgraf und Crutzen (1998)
koeffizienten
LNOX Produktion von Blitz-NO, Grewe et al. (2001a)
MECCA1 Troposphérische und  strato- Sander et al. (2005)
sphérische Atmosphérenchemie
OFFLEM Offline Emissionen Kerkweg et al. (2006b)
ONLEM Online Emissionen Kerkweg et al. (2006b)
PSC Bildung und Sedimentation von Buchholz (2005)
polaren stratosphérischen Wolken
RAD4ALL  Original ECHAMS5-Strahlungs- Roeckner et al. (2003)
schema, ergédnzt durch -eigene
Diagnostik
SCAV Feuchte Deposition von Gasphase Tost et al. (2006)
und Aerosol aufgrund von Nieder-
schldgen
TROPOP Berechnung von Tropopausenpa- -
rametern, z.B. Tropopausenhohe
TTDIAG weitere Tropopausendiagnostik eigene Entwicklung
TNUDGE  Tracernudging Kerkweg et al. (2006b)
QBO Assimilation von QBO Zonalwind Giorgetta und Bengtsson (1999)

aus Beobachtungen
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fiir Klimasensitivitatssimulationen ECHAMS mit Sundquist-Wolkenschema zu bevorzugen
(Ponater, 2009). Diese Konfiguration von ECHAMb5 wurde auch im Rahmen von Klimaénde-
rungssimulationen fiir den letzten IPCC-Bericht verwendet (Roeckner, pers. Mitt.).

3.3 Chemiemodul MECCA

Fiir die im Rahmen dieser Arbeit durchgefithrten Studien wurde das Chemiesubmodell
MECCA (Module Efficently Calculating the Chemistry of the Atmosphere, Sander et al.
(2005)) verwendet. Es wurde am Max-Planck-Institut fiir Chemie in Mainz entwickelt und
wird iiber MESSy an das globale Zirkulationsmodell ECHAMS gekoppelt. MECCA um-
fasst einen umfangreichen Satz von atmosphérischen Spurenstoffen und Reaktionsraten der
Gasphasenchemie sowohl fiir die Troposphére als auch fiir die Stratosphére. Standardméfig
sind Reaktionen fiir die O3-, CH4-, CO-, NO,- und HO,-Chemie in der Troposphére vorhan-
den. Des Weiteren beinhaltet MECCA eine detaillierte Nicht-Methan-Kohlenwasserstoff-,
Halogen- und Sulfat-Chemie in der Troposphire (Sander et al., 2005). Die Stratosphéren-
chemie basiert auf den Arbeiten von Steil et al. (1998) und beinhaltet zusétzlich Reaktionen
der Bromchemie (Meilinger, 2000). Neben der Gasphasenchemie werden heterogene Reak-
tionen an Sulfataerosolen und an polaren stratosphérischen Wolken berechnet (Submodell
PSC, Buchholz (2005)), sowie die Reaktionen der Fliissigphasenchemie, welche das Aus-
waschen von Spurengasen und Aerosolpartikel durch Wolken und Niederschlag beschreiben
(Submodell SCAV, Tost et al. (2006)). Je nach wissenschaftlicher Aufgabenstellung kann
die Komplexitiat des MECCA Chemie Mechanismus vom Nutzer gewéahlt werden. Die nu-
merische Flexibilitdat von MECCA ist durch den kinetischer Praprozessor KPP (kinetic pre-
processor) gewéhrleistet (Sandu und Sander, 2006). KPP ist ein numerischer Integrator, der
fiir die Integration des differentiellen chemischen Gleichungssystems verantwortlich ist. Je
nachdem, ob Stabilitéit, Effizienz oder Genauigkeit fiir die Anwendung gewiinscht ist, kénnen
unterschiedliche Versionen des numerischen Integrator KPP gewihlt werden (Sander et al.,
2005). Der als Standard empfohlene Integrator ist der Rosenbrock-Solver mit adaptivem
Zeitschritt (ros3). Dieser ist sehr robust und 16st auch sehr steife Gleichungssysteme (z.B.
chemische Gleichungssysteme, die sowohl Gasphasen- als auch Fliissigphasenchemie enthal-
ten). Im Gegensatz dazu ist der Rosenbrock-Solver mit fester Zeitschrittkontrolle (ros2) nur
fiir weniger steife Gleichungssysteme (z.B. reine Gasphasenchemie) geeignet, er hat aber den
Vorteil, dass die Berechnung sehr schnell ist (Sander et al., 2005).

Abhéngig von der Komplexitdt des Chemie-Setups benotigt die Berechnung chemischer
Reaktionen einen grofien Teil der Rechenleistung. Fiir lange, rechenzeitintensive Klima-
Chemie-Simulationen mit interaktivem Ozean, wie sie in der vorliegenden Arbeit durch-
gefithrt werden, ist darum eine vereinfachte Chemiekonfiguration von MECCA nétig, um
ein ressourcenfreundliches Modellsystem zur Verfiigung zu haben. Der in dieser Arbeit
ausgewihlte Chemie-Mechanismus umfasst eine homogene und heterogene Stratosphéren-
chemie ohne Brom sowie eine Troposphéarenchemie ohne Nicht-Methan-Kohlenwasserstoffe,
ohne Chlor, ohne Brom, ohne Sulfat und ohne Iodid. Diese Konfiguration entspricht in etwa
der Komplexitéit des Chemiemoduls CHEM (Steil et al., 1998), das als Teil des interakti-
ven Klima-Chemie-Modells ECHAM4/CHEM eingesetzt wurde (Hein et al., 2001; Dameris
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et al., 2005). Des Weiteren wurden, wiederum aus Griinden der Rechenzeitokonomie, im
Scaveningmodul SCAV feste Auswaschkoeffizienten verwendet, das heifit es wird keine nu-
merische Integration dieser Gleichungen mittels KPP durchgefiihrt. Um die Rechenzeit eines
Modelljahres weiter zu reduzieren wurde auch die Eignung des KPP-Solver ros2-logl0 ge-
testet. Es zeigte sich, dass fiir Klimagleichgewichtsimulationen mit mafig starker Storung
die Simulationsergebnisse mit ros3 und ros2-logl0 sich nicht signifikant voneinander unter-
scheiden. Hingegen kommt es bei hohen Stérungen, wie zum Beispiel bei einer 9-fachen
Erhohung der anthropogenen NO,- und CO-Emissionen oder in Erhohungsexperimenten
mit 4-fachen oder 6-fachen COs-Konzentrationen zu numerischen Abstiirzen im Modellsy-
stem. Fiir diese Simulationen kann der ros2-log10 Solver also nicht mehr angewendet werden,
wodurch die Rechenzeit erheblich zunimmt. Die im Rahmen dieser Arbeit durchgefiithrten
Simulationen mit der hier vorgestellte Konfiguration des Modellsystems EMAC wurden auf
dem DKRZ-Hochleitungsrechner ’blizzard’, einer IBM Power6 durchgefithrt. Wahlt man den
KPP-Solver ros3 benotigt man 4.72*10% CPU-Stunden pro simuliertem Jahr bei Verwendung
von 128 CPUs.

3.4 Beschreibung der Emissionsdaten

Emissionen und Randbedingungen in EMAC werden durch die Submodelle ONLEM (On-
line Emission), OFFLEM (Offline Emission) und TNUDGE (Tracer Nudging) gesteuert. Das
Submodell OFFLEM ist fiir das Einlesen von externen Emissionsfeldern ins Modell verant-
wortlich. Das Submodell ONLEM berechnet die Emissionen im Modell, z.B. in Abhéngigkeit
von der Meteorologie. Des Weiteren gibt es das Submodell TNUDGE, welches die untere
Randbedingung von einigen langlebigen Spurengasen (z.B. CHy, NyO) durch beobachtete
Mischungsverhéltnisse vorschreibt (Kerkweg et al., 2006b).

In dieser Arbeit werden die chemischen Substanzen NO, CO, CH30H, HCHO, HCOOH
und SO, als Emissionen in OFFLEM beriicksichtigt. Diese Emissionen stammen aus der
EDGARS3.2FT2000-Datenbank, die einen Datensatz fiir globale jahrliche Emissionen fiir das
Jahr 2000 fiir die Treibhausgase CO,, CH; und N5O und fiir die Vorldufersubstanzen CO,
NO,, NMHCs und SO, liefert. Emissionen aus Verkehr, Industrie und Biomassenverbren-
nung werden beriicksichtigt. Eine genaue Beschreibung von EDGARS3.2FT2000 ist in Gan-
zeveld et al. (2006) zu finden. Die Emissionen des Flugverkehrs stammen aus dem AERO2K-
Kataster fiir das Jahr 2002 (Eyers et al., 2004). Dieser umfasst Emissionen der Gase NO,,
H,0, CO,, CO und HC.

Mit Hilfe des Submodells ONLEM werden NO-Emissionen iiber Landoberflichen wéhrend
der Simulation in Abhéngigkeit von Bodentemperatur und Bodenfeuchte berechnet (Kerk-
weg et al., 2006a). Zusétzlich werden die unteren Randbedingungen fiir die Spurengase N,O,
CHy4, FCKWs, Hy, CO5 und SFg im Submodell TNUDGE vorgeschrieben. Sie stammen aus
beobachteten Mischungsverhéltnissen aus der AGAGE- (Advanced Global Atmospheric Ga-
ses Experiment) Datenbank (Prinn et al., 2001).
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Das Submodell LNOX (Lightning Nitrogen Oxide Emission) kalkuliert die Blitzfrequenz und
die daraus resultierenden Emissionen von Stickoxiden in Gewittern. Hier wird die Parame-
trisierung von Grewe et al. (2001a) verwendet, bei der die Stickoxidproduktion eine Funktion
der Konvektionsstiarke und -héufigkeit ist und damit unter Klimadnderungen verénderlich
ist.

3.5 Modellkonfiguration EMAC/MLO

Fiir Klimagleichgewichtsexperimente, welche ein neues stationéres Gleichgewicht des Klimas
in Folge einer Storung der Strahlungsbilanz berechnen, ist ein reines Atmosphérenmodell mit
vorgeschriebenen Meeresoberflichentemperaturen nicht ausreichend. Hier wére der Tem-
peraturresponse gedampft, da die vorgeschriebenen Meeresoberflichentemperaturen keine
Riickkopplung iiber dem Ozean erlauben (z.B. Ponater et al., 1999). Da ein Modellsystem
mit tiefem Ozean, d.h. mit interaktiv simulierter Meeresstromung, aufgrund der langen Re-
sponszeiten zu aufwendig ist, entscheidet man sich bei Klimagleichgewichtsexperimenten fiir
eine Modellkonfiguration mit gekoppeltem Deckschichtozean (z.B. Mitchell et al., 2001). Die
Ankopplung eines Deckschichtozeans MLO (Mixed Layer Ocean) an EMAC ist im Rahmen
dieser Arbeit technisch vollzogen und erfolgreich getestet worden. Der Deckschichtozean ist
damit in das modulare Erdsystemmodell MESSy integriert und Anwendungen mit der Mo-
dellkonfiguration EMAC/MLO sind nun moglich.

Das Deckschichtozeanmodell MLO (Roeckner et al., 1995) besteht aus einem 50 m tiefen ther-
modynamischen Deckschicht- und einem thermodynamischen Meereismodell. Der vertikale
und horizontale Wéarmeaustausch mit dem tiefen Ozean wird hier durch einen vorgeschrie-
benen klimatologischen jéhrlichen Zyklus reprisentiert (Ponater et al., 1999), es wirken also
keine horizontalen oder vertikalen Stromungen, nur die Strahlungsfliisse und der Austausch
von sensibler und latenter Warme zwischen Ozean und Atmosphére werden beschrieben.
Das thermodynamische Meereismodell berechnet die Meereisdicke und seine Oberflachen-
temperatur iiber die Energiebilanz am Ober- und Unterrand der Eisschicht (Ponater et al.,
1999).

3.6 Zusatzliche Diagnosetools

In das EMAC-Strahlungsmodul RAD4ALL wurde die Online-Berechnung des stratosphéren-
adjustierten Strahlungsantrieb an einer fixen Tropopause implementiert und gestestet. Dies
ist das Standardverfahren fiir die Berechnung von Strahlungsantrieben (z.B. Hansen et al.,
1997) und insbesondere fiir die sinnvolle Interpretation von Antrieb und Response im Falle
von Ozonstorungen unverzichtbar. Die technische Umsetzung in ECHAM4 geht auf die
Arbeit von Stuber et al. (2001) zuriick und berechnet den stratosphéiren-adjustierten Strah-
lungsantrieb wéhrend der Modellintegration. Hierzu wird ein zweites prognostisches Tem-
peraturfeld eingefiihrt, welches in der Stratosphére durch Strahlungsprozesse auf die vorge-
schriebene Storung reagiert (“fixed dynamical heating concept’, siehe Abschnitt 2.1.1). Es
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ist hilfreich sich unter dem gestorten Temperaturfeld eine zweite Atmosphére vorzustellen
(Stuber et al., 2001). Die ungestorte Referenzatmosphére hingegen bleibt von der Stérung
unbeeinflusst. Fiir beide Atmosphéren werden dann die Strahlungserwarmungsraten berech-
net. Die Differenz der ihrer Strahlungsbilanzen ergibt dann den stratosphéren-adjustierten
Strahlungsantrieb. Eine nidhere Beschreibung dieser Methode ist in Stuber et al. (2001) zu
finden. Neben der Berechnung des Strahlungsantriebs einer Konzentrationsinderung mit
konstanten Mischungsverhaltnissen ist es auch méglich den Strahlungsantrieb eines dreidi-
mensionalen Storungsfeldes zu bestimmen, hier kann auch zwischen einer Stérung in der
Stratosphére und in der Troposphére unterschieden werden (Stuber et al., 2005). Auflerdem
kann auch der instantane Strahlungsantrieb berechnet werden, bei dem die stratosphérische
Temperaturanpassung nicht verwendet wird.

Des Weiteren wurde im Rahmen dieser Arbeit das Submodell TTDIAG zur Berechnung
wichtiger Tropopausendiagnosegrofien entwickelt. Hier werden Hohe, Temperatur und Was-
serdampfmischungsverhéltnis an der thermischen Tropopause sowie Druck, Hohe, Tempe-
ratur und Wasserdampfmischungsverhéltnis in der kéltesten Schicht innerhalb der Saule
(Coldpoint) berechnet. Auch die Ozonkonzentrationen an der Tropopause wird diagnosti-
ziert. In das Submodell RAD4ALL und CLOUD habe ich zusétzliche Wolkendiagnostiken
eingefiihrt. Hierzu zéhlen die relative Feuchte iiber Eis und Fliissigwasser, die optische Dicke
im Sichtbaren und die effektive Emissivitét, die die Strahlungswirksamkeit der Wolken im
Langwelligen beschreibt.
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Kapitel 4

Durchgefiihrte
Klimagleichgewichtssimulationen

Dieses Kapitel gibt einen Uberblick (siehe auch Tabelle 4.1) iiber die im Rahmen dieser
Arbeit durchgefiihrten Klimagleichgewichtssimulationen mit und ohne interaktive Chemie.
Es werden die Referenzexperimente (Abschnitt 4.1) und die Sensitivitidtsexperimente vorge-
stellt, die sich zum einen aus COq-Erhohungsexperimenten (Abschnitt 4.2) und zum anderen
aus NO,- und CO-angetriebenen Erhchungsexperimenten (Abschnitt 4.3) zusammensetzen.

4.1 Referenzexperimente

Die Referenzexperimente (Tabelle 4.1) basieren auf der in Kapitel 3 beschriebenen Modell-
konfiguration. Emissionen und Randbedingungen sind typisch fiir das Jahr 2000 (siehe
Abschnitt 3.4).

Das erste Referenzexperiment (REF ss7uncoup) ist eine Simulation ohne interaktive Chemie
und mit vorgeschriebenen Meeresoberflichentemperaturen SST (Sea Surface Temperature),
wobei hier die klimatologische SST aus dem Atmospheric Model Intercomparision Project
(AMIP II) verwendet wurde. Dieser Datensatz umfasste urspriinglich die Jahre 1979 bis
1995 (Taylor et al., 2000) und wurde spéter bis zum Jahr 1999 verlangert. Durch die vor-
geschriebene SST kann die Meeresoberfliche auf Strahlungsantriebe und Strahlungsriick-
kopplungen in der Atmosphére nicht reagieren. Dieses Experiment dient zur Erstellung
der Flusskorrektur fiir das weiter unten beschriebene Referenzexperiment mit gekoppeltem
Ozean und ohne interaktive Chemie (REF 3110 uncoup)- Die Flusskorrektur erzwingt in der
Referenzsimulation mit gekoppeltem Deckschichtozean die weitgehende Reproduktion der
AMIP-Meeresoberflichentemperaturen.

Das zweite Referenzexperiment mit vorgeschriebener klimatologischer SST, aber mit ge-

koppelter Chemie (REFgg7 coup), dient in analoger Weise der Erstellung der Flusskorrektur
(Ponater et al., 1999) fiir die Simulation mit gekoppeltem Ozean und interaktiver Chemie
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Tabelle 4.1: Zusammenstellung aller fiir diese Arbeit durchgefithrten Referenz- und Sensiti-
vitdtsexperimente mit dem Modellsystem EMAC. Dargestellt sind die variierten Parameter (Ozean,
Chemie, CO9-Konzentration sowie NO,- und CO-Emissionen) und der Strahlungsantrieb RF' der
zugrundeliegenden Storungen. Die anthropogenen Emissionen von NO, und CO stammen aus der
EDGAR-Datenbank (siche Kapitel 3).

Simulation Chemie Ozean CO, NO, CcO RF

Konz. Emission Emission Emission

anthropogen anthropogen

[ppmv]  [Tg/yr]  [TG/yr]  [Wm™’]

REF 557 uncoup nein SST 367 431 4701 -

REF 557 coup ja SST 367 431 470.1 -

REF\L0wncosp ~ Dein  MLO 367 431 470.1 -

REF 31£0.coup ja MLO 367 431 470.1 -

442C020 L0 uncoup €D MLO 442 431 470.1 1.065
442CO020 10 conp a0 MLO 442 431 470.1 1.065
2%CO2010unconp  Dein  MLO 734 431 470.1 413
2¥CO211 1.0 coup ja MLO 734 431 470.1 413
A*CO20L0umcoup  Mein MLO 1468 431 470.1 8.93
A*CO241 L0 coup ja MLO 1468 431 470.1 8.93
6*CO2u10umconp  Dein MLO 2202 431 470.1 12.17
6¥CO211 2.0 coup ja MLO 2202 431 470.1 12.17
NOX/COss7conp _Ja SST 367 387.9 4230.9 1.22
NOX/COumLocoup A MLO 367 387.9 4230.9 1.22
NOX/COumrouncopnein  MLO 367 387.9 4230.9 1.22

(REFaL0.coup)- Hier erzeugt das Chemiemodul MECCA eine eigene simulierte Klimatologie
der strahlungsaktiven Spurengasen (O3, CH, und N5O), die dann dem Strahlungsmodul zur
Verfiigung stehen. MECCA ersetzt somit die standardméfig verwendete Ozonklimatologie
nach Fortuin und Kelder (1998) und die konstanten Mischungsverhéltnisse von CH, und
N,O fiir das Jahr 2000.

Neben den zwei Experimenten mit vorgeschriebener SST gibt es zwei Referenzexperimente
mit gekoppeltem Ozean. Hierzu zaéhlt das an den Ozean gekoppelte Referenzexperiment
ohne interaktive Chemie (REF /10 uncoup). In dieser Simulation liefern die klimatologischen
Felder der strahlungsaktiven Gase Ozon, Methan und Lachgas, die im SST Experiment
(REF 557 coup) mit gekoppelter Chemie simuliert wurden, den Input fiir das Strahlungsmodul,
anstelle der vorgeschriebenen Klimatologien. Das zweite Referenzexperiment mit gekoppel-
tem Deckschichtozean rechnet mit interaktiver Chemie (REF y10 coup)-

In Jockel et al. (2006) wird die mit dem Klima-Chemie-Modell EMAC durchgefithrte EVAL-
Simulation beschrieben und mit Satelliten-Daten und In-situ-Daten verglichen. Bei dieser
Simulation handelt es sich um eine EMAC-Konfiguration mit einer Auflésung von T42L.90,
die eine an ECWMF-Daten relaxierte (genudgde) Meteorologie beinhaltet, d.h. die Mo-
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dellgréfien werden durch einen Korrekturterm in Richtung beobachteter Werte gedringt.!
Des Weiteren wird mit dem vollstandigen MECCA-Chemiemechanismus gerechnet. Es wird
gezeigt, dass die EVAL-Simulation die beobachtete dynamische und chemische Beschaffen-
heit der Atmosphéire vom Boden bis zur Mesosphére konsistent reproduziert (Jockel et al.,
2006). In meiner Modellkonfiguration wird eine weniger komplexe MECCA-Chemie verwen-
det, als in der oben erwidhnten EVAL-Simulation. Sie entspricht in etwa der Komplexitat des
Vorginger-Klima-Chemie-Modells ECHAM4L39(DLR)/CHEM (Steil et al., 1998; Hein et al.,
2001), das z.B. in der Studie von Dameris et al. (2005) iiber Klima-Chemie-Wechselwirkungen
erfolgreich angewendet wurde. Dieses Modell, welches dhnlich zu dieser Chemiekonfigura-
tion auch eine Stratosphére ohne Bromchemie und eine Troposphérenchemie ohne NMHCs
abbildet, wurde in Hein et al. (2001) mit zahlreichen Beobachtungen verglichen mit der
Schlussfolgerung, dass das Modell eine verniinftige Beschreibung von Dynamik und Chemie
sowohl fiir die Troposphére als auch fiir die untere Stratosphére liefert. Vor allem das in der
vorliegenden Arbeit wichtige riickkoppelnde Spurengas Ozon, wird in seiner mittleren Ver-
teilung und in seiner Variabilitdt von diesem Modell gut erfasst, wobei jedoch das Ozonloch
unterschitzt wird. In Simulationen mit den Klima-Chemie-Modell EMAC/MLO erhélt man
eine dhnliche Verteilung des Spurengases Ozon in der Troposphére und Stratosphére wie in
ECHAMA4L39(DLR)/CHEM, hier wird das Ozonloch jedoch noch stérker unterschétzt (ein
generelles Problem in freilaufenden EMAC-Simulationen). Dies ist aber fiir die in dieser
Arbeit untersuchten Strahlungsriickkopplungen nicht entscheidend.

4.2 Klimagleichgewichtssimulationen mit erhéhten CO.-
Konzentrationen

Bei den im Rahmen meiner Arbeit durchgefiihrten Sensitivitdtsexperimente mit EMAC/MLO
handelt es sich um lange Klimagleichgewichtssimulationen. Thre Einschwingphase betriagt
15-20 Jahre und der simulierte Gleichgewichtzustand 30 Jahre (siche z.B. Abbildung 8.1).
Dieser Abschnitt beschreibt das Konzept an dem besonders einfachen Beispiel von Sensiti-
vitéitsexperimenten mit erhohten COo-Konzentrationen.

Abbildung 4.1 stellt die Wirkungskette eines CO,-Erhchungsexperimentes mit interakti-
ver Chemie schematisch dar. Erhohte COs-Konzentrationen induzieren einen Strahlungs-
antrieb, der zu einer Anderung der physikalischen Klimavariablen fithrt. So &ndern sich
unter anderem Temperatur, Feuchte, Niederschlag und Bewolkung signifikant. Wahrend die
Anderung der CO,-Konzentration (wegen des chemisch inerten Charakters von CO,) nicht
direkt in die Atmosphérenchemie eingreift, bewirkt die Anderung der Klimaparameter eine
verdnderte Verteilung der strahlungsaktiven, riickkoppelnden Gase (siehe Abschnitt 2.4). Die
Anderung in den strahlungsaktiven Gasen, und die daraus resultierende geiinderte Strah-
lungsbilanz (ARF) fithrt zu einer weiteren Anderung der physikalischen Klimaparameter.
Somit konnen im interaktiv gekoppeltem Klima-Chemie-Modell neben den physikalischen

'Der Begriff 'nudging’” wurde von Weldron et al. (1996) eingefiihrt, die dieses Relaxationsverfahren fiir
regionale Modellierung eingestezt haben.
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CO,-Erhéhung RF » Anderungen in Klimaparametern ATsmf
ARF
Anderung in strahlungsaktiven Gasen
Abbildung 4.1: Schematische Darstellung der Wirkungskette einer Klimagleichgewichtssimula-

tion mit interaktiver Chemie, angetrieben durch eine Erhchung der COs-Konzentrationen. Eine
nihere Beschreibung befindet sich im Text.

Strahlungsriickkopplungen zusétzlich die Strahlungsriickkopplungen iiber die Atmosphéren-
chemie beriicksichtigt werden und ihr Einfluss auf die Klimasensitivitdt kann quantifiziert
werden.

Im Rahmen dieser Arbeit wurden Klimasensitiviédtsstudien, basierend auf erhthten COs-
Konzentrationen, fiir das System EMAC/MLO mit und ohne interaktiv gekoppelte Chemie
durchgefithrt. Um die Linearitdt von Klimasensitivitdt und Riickkopplung in Abhé#ngig-
keit von der Antriebsstédrke zu untersuchen, wurde eine ganze Reihe von COs-Erhohungs-
experimenten angesetzt. Tabelle 4.1 fasst diese Simulationen zusammen und beschreibt
die Anderung der COy-Konzentration und ihren induzierten Strahlungsantrieb. Die COo-
Konzentration, welche im Referenzexperiment fiir das Jahr 2000 typische Konzentration
von 367 ppmv betrigt, wurde in den Sensitivitdtssimulationen verdoppelt (Experimente
2*CO2pL0.uncoup Und 2¥*CO2p/10 coup), Vervierfacht (Experimente 4*CO2p10 uncoup und
4*CO2p1L0.coup) Und versechsfacht (Experimente 6*CO2 /0 uncoup Und 6*CO23/10 coup)- Des
Weiteren wurden zwei Gleichgewichtssimulationen mit einer COy-Konzentration von 442
ppmv durchgefiihrt (Experimente 442CO2p/10 uncoup Und 442CO2/ 1,0 coup), Um eine Simu-
lation mit einem CO,-bedingten Strahlungsantrieb von ungefihr 1 Wm™2 zur Verfiigung zu
haben.

4.3 Klimagleichgewichtssimulationen mit erh6hten NO,-
und CO-Emissionen

Auch die Rolle chemischer Riickkopplungen in Simulationen mit Nicht-CO, angetriebenen
Storungen wird in der vorliegenden Arbeit untersucht. Als Beispiel fiir diese emissionsan-
getriebenen Klimagleichgewichtssimulationen, wird eine Erhohung von anthropogenen NO,.-
und CO-Emissionen gewdahlt.

Abbildung 4.2 erklart die Wirkungskette einer durch NO, und CO angetrieben Stérung
schematisch. Die Anderungen der Priméaremissionen NO, und CO verursachen keinen Strah-
lungsantrieb, da die Spurengase NO, und CO selbst nicht strahlungswirksam sind. Sie
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Erh&hung der Anderungin  |gE i o
NO- und CO- [ strahlungsaktiven Anderungen in Klimaparametern ATswf
Emissionen Gasen
ARF

Anderungin
strahlungsaktiven Gase

Abbildung 4.2: Schematische Darstellung der Wirkungskette einer Klimagleichgewichtssimula-
tion mit interaktiver Chemie, angetrieben durch eine Erhchung der NO,- und CO-Emissionen.
Eine nihere Beschreibung befindet sich im Text.

agieren aber als Vorldaufersubstanzen von strahlungsaktiven Gasen und &ndern somit indi-
rekt die Strahlungsbilanz der Atmosphére. Dieser geédnderte Strahlungsantrieb fithrt wie
im oben beschriebenen CO,-Experiment wieder zu geéinderten Klimaparametern, was zu ei-
ner weiteren Anderung der strahlungsaktiven Gase fithrt. In dieser Art von Experimenten
ist die interaktiv gekoppelte Atmosphéarenchemie sowohl fiir den Strahlungsantrieb iiber die
Vorlaufersubstanzen als auch fiir chemische Strahlungsriickkopplungen verantwortlich. Das
experimentelle Konzept zur Separation der chemisch induzierten Strahlungsriickkopplung ist
daher komplexer als im Fall der Simulationen, die durch reine CO,-Erhchung angetrieben
wurden (Abschnitt 4.2).

Im Rahmen der vorliegenden Arbeit wird fiir die emissionsangetriebenen Klimasensitivitéts-
experimente eine Erhohung der anthropogenen NO,- und CO-Emissionen um einen Faktor
von 9 gewdhlt. Diese Skalierung verursacht einen indirekten Strahlungsantrieb iiber Ozon
von 1.22 Wm~2. Die Skalierung wurde so hoch gewihlt, da bei einem Strahlungsantrieb von
iiber 1 Wm™ statistisch signifikante Responsemuster zu erwarten sind (z.B. Stuber, 2001).
Die einfach unskalierten Emissionen erzeugen nur einen Strahlungsantrieb von 0.28 Wm~2.
In solchem Fall wire das Signal fiir viele Klimaparameter zu gering um mit Simulationen
von nur einigen Jahrzehnten Signal und Rauschen zu trennen. Wie Abbildung 4.3 zeigt,
wurde sichergestellt, dass sich diese hohe Skalierung rechtfertigen ldsst: Der Strahlungs-
antrieb von Ozon verlduft nahezu linear mit der Skalierung der anthropogenen NO,- und
CO-Emissionen.

Um die Strahlungsriickkopplung durch interaktiv gekoppelte Atmosphérenchemie in emissi-
onsangetriebenen Klimasensitivitdtsexperimente zu bestimmen, wurden drei Simulationen
benotigt, die im Folgenden beschrieben und in Tabelle 4.1 zusammengefasst sind. Zu-
erst wurde eine Emissionserhchungssimulation mit gekoppelter Chemie und vorgeschriebe-
ner SS'T durchgefiihrt, in der anthropogene NO,- und CO-Emissionen verneunfacht wurden
(NOX/COgs7,coup)- Hier simulieren die gednderten Emissionen der Vorldufergase NO, und
CO die neuen Felder der strahlungsaktiven Gase, es sind keine physikalischen und chemischen
Strahlungsriickkopplungen moglich. Eine weitere Klimagleichgewichtsimulation ohne inter-
aktive Chemie, aber mit gekoppeltem Ozean wird konstruiert (NOX/CO 1o uncoup)- Hier
werden die gednderten Ozon-, Methan- und Lachgas-Verteilungen, die sich aus dem skalier-
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Abbildung 4.3: Linearer Zusammenhang von Strahlungsantrieb und Skalierungsfaktor von an-
thropogenen NO,- und CO-Emissionen.

ten SST-Experiment ergeben, in das Klima-Chemie-Modell als nicht-interaktive Konzentra-
tionsfelder eingelesen und induzieren somit einen Strahlungsantrieb. In dieser Simulation
sind physikalische Strahlungsriickkopplungen moglich, jedoch keine Strahlungsriickkopplung
iiber die Chemie. Das ist eine Methode, die bisher in vielen Studien (z.B. Gauss et al.,
2006; Shindell et al., 2005), die den Einfluss von Transportemissionen auf das Klima (via
Vorlaufersubstanzen) untersuchen, angewendet wurde. Im realen Klimasystem wird jedoch
die chemische Konzentrationsinderung vom Klimaresponse, den sie auslost, beeinflusst. Es
ist also, im Sinne einer realistischen Erfassung des Klimasystems sinnvoll diesen Effekt mit
zu beriicksichtigen.

Aufgrund der erh6hten Rechenleistung, ist es mittlerweile auch moglich Klimagleichgewichts-
simulation mit EMAC/MLO und interaktiv gekoppelter Chemie durchzufithren. Das Expe-
riment NOX/COnr10.coup beschreibt eine solche Klimagleichgewichtssimulation, in der die
anthropogenen NO,- und CO-Emissionen verneunfacht wurden. Wie bereits anhand von
Abbildung 4.2 erldutert wurde, sind in dieser Simulation sowohl Strahlungsantrieb als auch
Riickkopplung iiber die Chemie moglich. Durch den Vergleich mit den analogen Simulationen
ohne Chemie (NOX/CO L0 uncoup) ist somit die Identifikation der chemischen Riickkopp-
lungen sowie ihrer Klimawirkung moglich.



Kapitel 5

Alternative Trennung von
Strahlungsantrieb und -riickkopplung

In Kapitel 2.1.1 wurde die Limitierung des klassischen Konzepts des stratosphéren-adjust-
ierten Strahlungsantriebs als MaB fiir die zu erwartende Temperaturdnderung bereits disku-
tiert. Um diese Einschrankung zu beheben, wurden in einigen Studien alternative Methoden
fiir die Berechnung des Strahlungsantriebs vorgestellt. Es handelt sich hierbei meist um
eine andere Definition von Antrieb und Klimaresponse als beim Konzept des stratosphéiren-
adjustierten Strahlungsantriebs. So werden einige Anderungen von Klimaparametern (und
damit Strahlungsriickkopplungen) als zum Antrieb gehorig betrachtet und nicht dem Re-
sponse zugeschrieben (Hansen et al., 2005; Shine et al., 2003). Ein Beispiel ist der Strah-
lungsantrieb bei festgehaltener Bodentemperatur, der auch in Abbildung 2.1 beschrieben
wurde (zero-surface-temperature-change RF). Die Studien von Shine et al. (2003), Hansen
et al. (2005) und Sokolov (2006) bestétigen alle, dass dieser Antrieb eine ausgeprégtere Kon-
stanz der Klimasensitivitéit liefert als der stratosphéiren-adjustierte Antrieb. Dies ist vor
allem fiir Aerosolstorungen der Fall. Der stratosphiren-adjustierte Strahlungsantrieb hat
jedoch den Vorteil, dass er nicht von relativ unsicheren Klimariickkopplungen, wie z.B. Wol-
ken abhéngt (Solomon et al., 2007). Eine weitere Alternative die Limitierung der Giiltigkeit
der linearen Beziehung zwischen Bodentemperatur und Strahlungsantrieb zu iiberwinden, ist
die im Folgenden Abschnitt vorgestellte sogenannte Gregory-Approximation (Gregory et al.,
2004; Gregory und Webb, 2007).

5.1 Gregory-Approximation

Die auf den Studien von Gregory et al. (2004) und Gregory und Webb (2007) basierende
Methode der Strahlungsantriebsberechnung wird im Folgenden als Gregory-Approximation
bezeichnet. Bei dieser Methode werden wéhrend der Einschwingphase einer Klimagleichge-
wichtssimulation der Strahlungsantrieb RF' (in Wm~2) und der Riickkopplungsparameter a
(in Wm™2K™1), bzw. die Klimasensitivitit A (A=-1/a) (in K/Wm~2) durch die Regression
der global gemittelten Nettostrahlungsflussinderung N(¢) am Oberrand der Atmosphére
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(TOA) und der global gemittelten Bodentemperaturanderung ATy, ¢(¢) bestimmt. Glei-
chung 5.1 beschreibt den linearisierten Zusammenhang zwischen der nach unten gerichteten
Nettostrahlungsflussénderung N(t), dem Strahlungsantrieb RF' und dem Strahlungsresponse
H (t), der als proportional zur Bodentemperaturdnderung ATy, s(t) angenommen wird (siehe
Kapitel 2).

N(t) = RF — H(t) ~ RF — a * ATy (1) (5.1)

Zum Zeitpunkt t=0 setzt der Strahlungsantrieb ein (N(0) = RF, da AT, ;=0). Nach Er-
reichen des Gleichgewichts ist die Strahlungsimbalanz wieder ausgeglichen und es gilt:

N(00) = 0 = RF = ax AT, = —1/X\ AT, (5.2)

Abbildung 5.1 zeigt die Regression der jahresgemittelten globalen Nettostrahlungsflussinde-
rung (TOA und an der Tropopause) und der Temperaturdnderung wihrend einer Ein-
schwingphase von 20 Jahren in einem 4*COs-Erhohungsexperiment mit dem Klimamodell
des UK Met Office HardSM3 (Williams et al., 2001). Gleichung 5.2 zufolge gibt der Or-
dinatenabschnitt der Regressionsgeraden den Strahlungsantrieb RF' und die Steigung der
Regressionsgeraden den Riickkopplungsparameter —a wieder. Die Streuung um die Regres-
sionsgerade ist auf die interne Variabilitédt des Klimasystems zuriickzufiihren. Die Simulation

ist im Gleichgewicht, wenn die Strahlungsflusséinderung wieder Null erreicht (Gregory et al.,
2004).

- »—— Top of atimosphere £ ~ 7
L 8- — —o Tropopause E
i " M 1 M M L 1 " M M | M 1 M
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Change in surface air temperature (K)

Change in net downward radiative flux (W mi*)
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Abbildung 5.1: Entwicklung der jahresgemittelten globalen Strahlungsflussinderung N(t) an
TOA und an der Tropopause und der jahresgemittelten globalen Bodentemperaturdnderung ATy,
in einem 4*COs-Klimagleichgewichtsexperiment. Gepunktete Linie N=0. Das zugrunde liegende
Modell ist das an einen Decksichtozean gekoppelte Klimamodell des UK Met Office HadSM3 (Wil-
liams et al., 2001). Abbildung ist der Veroffentlichung von Gregory et al. (2004) entnommen.
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Diese Methode impliziert eine praktische Unterscheidung von Strahlungsantrieb und Riick-
kopplung: der Strahlungsantrieb ist wiederum die Anderung der Nettostrahlung N (t) durch
die Anwesenheit einer Storung. Er entwickelt sich schnell in Vergleich zur Zeitskala des Kli-
masystems (wie z.B. auch die stratosphérische Temperaturadjustierung) aber nicht instan-
tan. Alle innerhalb weniger Tage und Wochen eintretenden Klimadnderungen gelten nun
als Teil des Strahlungsantriebes: sie beeinflussen den Y-Abschnitt der Regressionsgeraden.
Die Strahlungsriickkopplungen werden mit der langsamen Anderung im Nettostrahlungsfluss
identifiziert, die mit dem Klimaresponse verbunden sind, sie bestimmen die Steigung der Ge-
raden (Gregory et al., 2004).

Der durch die Gregory-Approximation berechnete Strahlungsantrieb auf eine gegebene Stor-
ung beinhaltet somit neben der Anpassung der Stratosphirentemperatur an die Klimastorung
alle schnellen Reaktionen des Systems, wie zum Beispiel den indirekten Aerosoleffekt oder
schnelle Anpassung von Wolkenparametern auf eine geénderte statische Stabilitdt. Durch
diese alternative Aufteilung von Strahlungsantrieb und Riickkopplung, unterscheidet sich
der Wert des so berechneten Strahlungsantriebs physikalisch von der klassischen Methode
des stratosphéren-adjustierten Strahlungsantriebes. Ein entscheidender Vorteil der Gregory-
Approximation ist die Berechnung von Strahlungsantrieb und Klimasensitivitdtsparameter
wéahrend der Einschwingphase einer Klimagleichgewichtssimulation. Auflerdem liefert sie
einen faireren gedanklichen Ansatz, da nun alle schnellen systeminternen Riickkopplungs-
prozesse gleich behandelt werden. Der Nachteile dieser Methode ist die Ungenauigkeit in
der Bestimmung von Strahlungsantrieb und Klimasensitivitdtsparameter, da es sich hier
um ein statistisches Verfahren handelt. Die natiirliche Variabilitdt der Nettostrahlungs-
bilanz muss klein genug sein, um die Regressionsgerade hinreichend genau bestimmen zu
konnen. Studien (z.B. Gregory et al., 2004) haben gezeigt, dass dies fiir Simulationen mit
hohem Strahlungsantrieb (z.B. CO,-Verdoppelungsexperimente) gut funktioniert. Bei klei-
nen Strahlungsantrieben besteht die Moglichkeit ein Ensemble aus kurzen Modelleinschwing-
phasen zu bilden um so die Unsicherheit zu reduzieren (siche Abschnitt 5.3). Dies ist aber
mit erhohtem Aufwand verbunden.

Die Berechnung des Strahlungsantriebs mit der Gregory-Approximation wurde in Ponater
(2009) fiir verkehrsinduzierte Emissionen angewendet. Da die Strahlungsantriebe von ver-
kehrsinduzierten Stérungen sehr klein sind (<0.2 Wm™2), mussten sie skaliert werden. In
solchen Fillen muss gewéhrleistet sein, dass die Klimasensitivitdt nicht signifikant von der
Skalierung abhéngt. Die Berechnung wurde im Rahmen dieser Studie fiir Ozonstérungen
von skalierten transportbezogenen Emissionen aus Luftverkehr, Schiffsverkehr und Straflen-
verkehr in zwei unterschiedlichen Klimamodellen durchgefithrt. Auch bei Einsetzen der
Gregory-Approximation ergab sich kein einheitlicher Klimasensitivitdtsparameter innerhalb
eines Modellsystems (Ponater, 2009).
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5.2 Gregory-Approximation in Klimagleichgewichtssi-
mulationen mit EMAC/MLO

In meiner Doktorarbeit wird die oben beschriebene Gregory-Approximation auf die Ein-
schwingphase der Klimagleichgewichtssimulationen mit erhhten COq-Konzentrationen (442-
ppmv-COy, 2*¥CO,, 4*CO;y) mit dem Modellsystem EMAC/MLO mit und ohne interaktiv
gekoppelter Chemie angewendet.? Vor allem fiir die Experimente mit interaktiver Che-
mie wird erwartet, dass die Gregory-Approximation gegeniiber der konventionellen Methode
aufschlussreich sein konnte, da sie alle schnellen Riickkopplungen iiber die Chemie beriick-
sichtigt.

b
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Abbildung 5.2: Entwicklung der jahresgemittelten globalen Strahlungsflussinderung N(t)
an TOA und der jahresgemittelten globalen Bodentemperaturdnderung ATj,,; im CO»-
Verdoppelungsexperiment mit interaktiv gekoppelter Chemie (2*CO2/10,coup)-

Abbildung 5.2 zeigt das Ergebnis der Gregory-Approximation fiir das 2*COs-Erhchungs-
experiment mit Chemie fiir eine Einschwingphase von 20 Jahren. Der Y-Abschnitt gibt
mit dem Wert 4.26 Wm™2 den Strahlungsantrieb an und die Steigung der Geraden be-
stimmt den Riickkopplungsparameter, aus dem sich ein Klimasensitivitdtsparameter der
GroBe 0.73 K/Wm™2 ergibt.?

Tabelle 5.1 fasst die Ergebnisse fiir Strahlungsantrieb und Klimasensitivitdtsparameter so-
wohl berechnet nach der Gregory-Approximation (RFy,cs, Agreg) als auch fir die konven-
tionelle Methode des stratosphiren-adjustierten Strahlungsantriebs (RFug, Aag) fur alle
COq-Erhohungsexperimente ohne interaktive Chemie zusammen. Die angegebenen Unsi-

2Fiir die Gregory-Approximation bedient man sich somit eines Nebenproduktes der im Rahmen meiner
Arbeit durchgefiihrten Gleichgewichtssimulationen, der jeweiligen Einschwingphase.

3Eine Riickkehr zur Strahlungsbilanz des Referenzexperimentes (Nullinie der Y-Achse) wird in dieser
Simulation nicht erreicht (Modellartefakt).
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Tabelle 5.1: Global gemitteltes Jahresmittel des Strahlungsantriebes und des Klimasensiti-
vitdtsparameters, berechnet nach der Methode des stratosphiren-adjustierten Strahlungsantriebs
(RFa4j, Aagj) und mit Hilfe der Gregory-Approximation (RFypeq, Agreg) in CO2-Erhohungsexpe-
rimenten ohne Chemie. Unsicherheiten sind durch die Standardabweichung der Regressionspara-
meter bestimmt (siehe Storch und Zwiers, 1999, S.152). Fiir das 442-ppmv-COs- und das 2*COa-
Erhohungsexperiment wurde auf unterschiedliche Startpunkte (Realisierungen) aufgesetzt (a-c) und
das Ensemble gebildet. Der Ensemblemittelwert und die Ensemblestandardabweichung wurden di-
rekt aus den in a-c gezeigten Werte fiir Strahlungsantrieb und Klimasensitivitdtsparameter berech-
net.

Experiment RF,4 Aadj REycq Agreg
[Wm 2] [K/Wm™?] [Wm—2] [K/Wm™?]

442 ppmv (a) 1.065 0.73 1.08 + 0.24 0.68 £ 0.39
442 ppmv (b) 1.00 &= 0.20 0.74 £+ 0.39
442 ppmv (c) 1.01 + 0.14 0.86 £ 0.20
442 ppmv, Ens. 1.03 £+ 0.12 0.76 £+ 0.26
2*CO4 (a) 4.13 0.70 4.26 + 0.21 0.73 £ 0.06
2*COq (b) 4.06 + 0.38 0.75 £ 0.12
2*COq (c) 4.30 + 0.24 0.72 £+ 0.07
2*CO,, Ens. 4.21 +0.13 0.73 £ 0.04
4*CO, 8.93 0.91 7.51 £ 0.28 1.11 £+ 0.04

cherheiten sind durch die Standardabweichung der Regressionsparameter bestimmt (siehe
Storch und Zwiers, 1999, S.152). Fiir das 442-ppmv-COs- und das 2*COs- Erhohungs-
experiment wurden jeweils drei Einschwingphasen simuliert, aufgesetzt auf verschiedenen
Startpunkten, um die Unsicherheit der Regregressionsgeraden durch die Bildung des En-
semblemittels zu reduzieren. Eine ndhere Beschreibung und Bewertung der Unsicherheiten
erfolgt in Abschnitt 5.3. Fiir das 442-ppmv-COy-Erhohungsexperiment liegt der nach der
Gregory-Approximation bestimmte Strahlungsantrieb je nach Aufsetzpunkt, iiber oder un-
ter dem stratosphiren-adjustierten Wert von 1.065 Wm™2. Der Ensemblemittelwert der
Gregory-Approximation ist mit 1.03 Wm™2 in etwa genauso grofl wie der stratosphiren-
adjustierte Wert des Strahlungsantriebs, eine hervorragende Ubereinstimmung, die aber an-
gesichts der relativ hohen Unsicherheit des Wertes aus der Regressionsmethode teilweise
zufillig sein konnte. Im COs-Verdoppelungsexperiment liegt der Ensemblemittelwert der
Gregory-Approximation mit 4.21 Wm~? iiber dem stratosphiren-adjustierten Wert von 4.13
Wm~2, die beiden Werte unterscheiden sich jedoch nicht signifikant. Qualitative Uber-
einstimmung liefern die mit ECHAMS durchgefithrten COo-Verdoppelungsexperimente mit
neun Einschwingphasen von 20 Jahren (Ponater 2010, person. Mitt.). Der Klimasensi-
tivitatsparameter des Ensembles ist im 2*CO,- und 442-ppmv-COq-Experiment mit 0.73
K/Wm™?2 ungefiihr gleich grof.

Der nach der Gregory-Approximation bestimmte Strahlungsantrieb ist in allen COy-Erhoh-
ungsexperimenten mit interaktiv gekoppelter Chemie (siche Tabelle 5.2) groBer als in den
oben beschriebenen Erhchungsexperimenten ohne interaktiver Chemie (siche Tabelle 5.1).
Das heifit die schnellen Anpassungen des Modellsystems, die iiber die Chemie wirken stellen
positive Strahlungsriickkopplungen dar und erhéhen den Strahlungsantrieb im Bezug auf den
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Tabelle 5.2: Global gemitteltes Jahresmittel des Strahlungsantriebes und des Klimasensiti-
vitdtsparameters, berechnet nach der Methode des stratosphéren-adjustierten Strahlungsantriebs
(RFudj, Aagj) und mit Hilfe der Gregory-Approximation (RFyreg, Agreg) in CO2-Erhéhungsexperi-
menten mit dem Modellsystem EMAC/MLO mit gekoppelter Chemie. Unsicherheiten sind durch
die Standardabweichung der Regressionsparameter bestimmt.

Experiment RF,4 Aadj RF e Agreg
[Wm—2] [K/Wm™2] [Wm—2] [K/Wm~?]
442 ppmv 1.065 0.68 1.27 4+ 0.29 0.58 £ 0.31
2*CO, 4.13 0.63 4.49 £+ 0.24 0.66 + 0.10
4*CO, 8.93 0.84 7.72 + 0.26 0.96 £+ 0.04

stratosphéren-adjustierten Wert. Demgegeniiber erscheint der Klimasensitivitatsparameter
in der Simulation mit interaktiver Chemie entsprechend reduziert, wobei Tabelle 5.2 zeigt,
dass die Unsicherheit des Klimasensitivitatsparameters bei nur einer verfiigharen Simulation
sehr grof3 ist.

Die Studie von Gregory und Webb (2007) zeigt, dass eine Zerlegung der Nettostrahlungs-
flussdnderung in langwellige und kurzwellige Strahlungsflussdnderung fiir bewdélkten und
unbewolkten Fall moglich ist und so der Einfluss der Anwesenheit von Wolken auf den
Strahlungsantrieb und vor allem die Wolkenriickkopplung mit der Gregory-Approximation
bestimmt werden kann. Im so berechneten Wolkenstrahlungsantrieb (Cloud Radiative For-
cing, ACRF) werden alle schnellen Anpassungen der Wolken dem Antrieb zugeschrieben.
Des Weiteren beinhaltet der Wolkenstrahlungsantrieb nach der Gregory-Approximation den
Strahlungsantrieb durch die bloe Anwesenheit der Wolken (instantanes CRF oder soge-
nannter Cloud-Masking-Effekt).

Diese Aufteilung wurde im Rahmen dieser Arbeit am Beispiel des COs-Verdoppelungs-
experiments mit und ohne interaktive Chemie (2¥*CO2/10 coup Und 2*CO2p/ 10 uncoup ) a0GE-
wendet. Abbildung 5.3 zeigt die zeitliche Anderung des Strahlungsflusses fiir die kurzwellige
und langwellige Komponente des unbewolkten Falles und des bewolkten Falles, sowie die
Nettostrahlungsflussinderung, aufgetragen gegen die Anderung der Bodentemperatur fiir
die Simulation 2*CO20 coup- Aus Abbildung 5.3 und Tabelle 5.3 wird deutlich, dass der
Nettostrahlungsantrieb weitgehend vom Antrieb durch den langwelligen wolkenfreien An-
teil, also durch den priméren COs-Antrieb, bestimmt ist. Der Nettostrahlungsantrieb er-
reicht im Gleichgewicht Null, widhrend die langwellige Komponente des unbewdlkten Falls
negativ wird. Verantwortlich fiir die Abnahme dieser Komponente ist die Erwérmung des
Systems, die zu einer verstirkten Abstrahlung fiihrt. Die kurzwelligen Strahlungsflusswerte
im unbewdlkten Fall hingegen nehmen, ausgehend von dem geringen kurzwelligen Strah-
lungsantrieb durch CO,, mit der Zeit zu. Dies ist darauf zuriickzufiihren, dass das System
mehr Wasserdampf aufnimmt, was zu verstiarkter Absorption von Wasserdampf fithrt. Au-
Berdem tragt die Verringerung der Albedo bei, da Schnee und Eis zuriickgehen. Der Wol-
kenstrahlungsantrieb ist sowohl im Kurzwelligen als auch im Langwelligen nicht Null; es gibt
also einige Anderungen in den Wolkenparametern, die sich schnell an das zusitzliche CO,
im System anpassen. Der kurzwellige Wolkenstrahlungsantrieb ist positiv und nimmt mit
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Abbildung 5.3: Entwicklung der jahresgemittelten globalen Strahlungsflussinderungen (gezeigt
werden die Anderungen des Nettostrahlungsflusses und der langwelligen und kurzwelligen Kom-
ponenten des Strahlungsfluss im unbewélkten Fall und im bewolkten Fall) an TOA und der jah-
resgemittelten globalen Bodentemperaturédnderung ATy, im CO2-Verdoppelungsexperiment mit
interaktiv gekoppelter Chemie (2*CO21,0,coup)-

der Zeit ab, wahrend der langwellige Wolkenstrahlungsantrieb positiv ist und mit der Zeit
zunimmt. Dies deutet auf mehr Wolken im erwidrmten System hin, was wegen der Komple-
xitat der Wolkenstrahlungsriickkopplung aber detaillierter untersucht werden miisste. Der
Nettowolkenstrahlungsantrieb ist negativ, das heifit die schnelle Anpassung der Wolken re-
duziert den durch COj-verursachten Antrieb. Aus Abbildung 5.3 geht auch hervor, dass
der kurzwellige Wolkenstrahlungsantrieb am stiarkten verrauscht ist, was sich auf die Unsi-
cherheit der Nettostrahlungsflussdnderung auswirkt (siehe Tabelle 5.3). Vergleicht man die
mit EMAC/MLO erhaltenen Werte mit der in Gregory und Webb (2007) durchgefiihrten
Analyse des Wolkenstrahlungsantriebs mit mehreren Klimamodellen, so zeigen die Vorzei-

chen des Wolkenstrahlungsantrieb fiir die langwellige, kurzwellige und netto Komponente in
EMAC/MLO in die gleiche Richtung wie bei den meisten anderen Modellen.

Aus Tabelle 5.3 ist ersichtlich, dass es signifikante Unterschiede zwischen dem Wolkenstrah-
lungsantrieb im 2*COq-Erhohungsexperiment mit und ohne interaktive Chemie gibt. Im Vor-
zeichen von kurzwelliger und langwelliger Komponente stimmen sie iiberein, aber die Werte
des kurzwelligen, langwelligen und netto Wolkenstrahlungsantriebs sind betragsméafig klei-
ner im Experiment mit Chemie. Die schnelle Anpassung der Wolken an die COs-Erhchung
wirkt also im Experiment mit interaktiver Chemie anders. Der Grund koénnte ein Eingriff
chemischer Anderungen, speziell von Ozon, in die statische Stabilitéit der Troposphire sein.
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Tabelle 5.3: Global gemitteltes Jahresmittel des Strahlungsantriebes und des Klimasensiti-
vitdtsparameters, berechnet nach der Gregory-Approximation fiir die Nettostrahlungsfliisse des
unbewdlkten Falls (Iw clear, sw clear) und des bewdlkten Falls (lw cloudy, sw cloudy) im COs-
Verdoppelungsexperiment ohne und mit Chemie.

Experiment Iw clear sw clear lw cloudy sw cloudy net cloudy
[Wm 2] [Wm 2] [Wm 2] [Wm 2] [Wm 2]

2*CO2prL0coup 401 £0.03 0.57£0.03 -0.99 £ 0.09 0.90 £0.07 -0.09
2*CO2pL0uncoup 409 £0.04 0.84+0.02 -1.82+0.03 1.18 £ 0.06 -0.64

Wie in Abschnitt 5.3 ndher beschrieben wird, ist es aufgrund der Unsicherheiten schwierig
die Unterschiede zwischen den verschiedenen Experimenten zu bewerten, vor allem in den
Experimenten mit interaktiver Chemie, in denen es aus Rechenzeitgriinden nicht moglich ist
mehrere Einschwingphasen zu berechnen.

5.3 Kiritische Betrachtung der Gregory-Approximation

Tabelle 5.1 zeigt, dass die Streuung von Strahlungsantrieb und Klimasensitivitédtsparame-
ter um den Mittelwert ziemlich grof3 ist. Bei kleineren Storungen, wie im Falle des 442-
ppmv-COs-Erhoéhungsexperimentes, fithrt das zu einem fiir die Interpretation der Ergebnisse
ungiinstigem Signal-zu-Rausch-Verhéltnis. Unterschiede fiir die Simulation mit und ohne
Chemie sind nur dann interpretierbar, wenn die durch die Regression bestimmten Strah-
lungsantriebe und Klimasensitivitéiten signifikant voneinander abweichen. In Abbildung 5.4
ist die Regressionsgerade fiir das 442-ppmv-COy-Erhohungsexperiment dargestellt. Es ist
offensichtlich, dass eine starke Streuung um die Regressionsgerade vorliegt. Wie bereits in
Abschnitt 5.2 beschrieben, wurde diese Unsicherheit reduziert, indem fiir die 442-ppmv-CO,-
und fiir die 2*CO,-Simulationen ohne Chemie drei Einschwingphasen berechnet wurden,
und das Ensemble dieser Simulation gebildet wurde (siehe Tabelle 5.1). Das Ergebnis von
Strahlungsantrieb und Klimasensitivitdt nach der Gregory-Approximation, hdngt stark vom
Aufsetzpunkt, also der Realisierung, ab, es wurde aber kein Zusammenhang zwischen der An-
omalie des Aufsetzpunktes (Abweichung vom Mittel des Referenzlaufes) und den Werten von
Strahlungsantrieb und Klimasensitivitdtsparameter gefunden. Durch die Ensemblebildung
kann die statistische Unsicherheit fiir den Strahlungsantrieb im 442-ppmv-COy-Erhohungs-
experiment von etwa 20% auf 10% und im 2*CO,-Erhohungsexperiment von etwa 10% auf
3% reduziert werden.

Da die Gregory-Approximation eine erheblich gréfiere Unsicherheit in den Ergebnissen von
Strahlungsantrieb und Klimasensitivitdtsparameter als die stratosphéren-adjustierten Me-
thode zeigt, ist es schwierig die Ergebnisse zu interpretieren wenn keine Ensemblemittelwerte
gebildet werden konnen, die die Unsicherheit deutlich reduzieren. Diese Ensemblebildung ist
aber fiir die rechenzeitintensiven interaktiv gekoppelten Klima-Chemie-Modelle auf Grund
des hohen Ressourcenbedarfs zu aufwendig. Wie sich zeigen wird (Kapitel 7) konnen auch



5.3 Kritische Betrachtung der Gregory-Approximation 47

N(t) TOA (Wm™?)

Abbildung 5.4: Entwicklung der jahresgemittelten globalen Strahlungsflussinderung N(t) an
TOA und der jahresgemittelten globalen Bodentemperaturdnderung AT, ;. Dargestellt sind die
Ergebnisse fiir ein 442-ppmv-COs-Erhéhungsexperiment ohne Chemie.

nicht immer so grofie Strahlungsantriebe als Stérung eingesetzt werden, dass sich das Pro-
blem auf diese Weise umgehen liefie (wie beim 2*¥*COq- und 4*COy-Experiment). Aufgrund
der Unsicherheit in der Bestimmung von Strahlungsantrieb und Klimasensitivitdt bei der
Gregory-Approximation, wird deshalb in dieser Arbeit weiterhin das Konzept des strato-

sphéren-adjustierten Strahlungsantriebs verwendet.
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Kapitel 6

Klimagleichgewichtssimulationen mit
erhohten COs-Konzentrationen

In diesem Kapitel werden die Ergebnisse der Klimagleichgewichtssimulationen mit erhéhten
COq-Konzentrationen zusammengefasst. In Abschnitt 6.1 und 6.2 wird der Gleichgewichts-
response der strahlungsaktiven Spurenstoffe (Ozon, Methan und Lachgas) sowie der Gleich-
gewichtsresponse ausgewéhlter physikalischer Klimaparameter in einer COs-Verdoppelungs-
simulationen mit interaktiver Chemie vorgestellt. Der Response strahlungsaktiver Gase so-
wie die Responseidnderung in physikalischen Groflien aufgrund interaktiver Chemie fiihrt
zu Strahlungsriickkopplungen (Kapitel 4), die in Abschnitt 6.3 dargestellt werden. Ab-
schnitt 6.4 zeigt die Strahlungsriickkopplungen in weiteren COy-Erhohungsexperimenten,
um die Linearitdt in Abhéngigkeit von der Riickkopplungsstédrke und der Antriebsstérke der
COs-Erhohung zu untersuchen. Weiterhin werden in Abschnitt 6.5 die chemischen Strah-
lungsriickkopplungen den physikalischen Riickkopplungen und dem Strahlungsantrieb, der
durch anthropogene Emissionen bestimmt ist, gegeniibergestellt.

6.1 Response strahlungsaktiver Gase im CQOs-Verdop-
pelungsexperiment

6.1.1 Ozon

Eine Verdoppelung der COs-Konzentrationen in einer Simulation mit interaktiv gekoppel-
ter Chemie fiithrt durch die geinderten Klimaparameter (Temperatur, Feuchte, Niederschlag
usw.) auch zu einer Ozonénderung. So bedingt beispielsweise eine Temperaturinderung ei-
nige verdnderte ozonproduzierende und ozonabbauende Gasphasenreaktionen. Des Weiteren
beeinflusst die gednderte Dynamik die lokalen Ozonkonzentrationen; insbesondere fiihrt eine
Anderung des Tropical-upwellings (Definition siche Abschnitt 2.4) zu geéindertem Ozonein-
trag in die Stratosphére (z.B. Garny, 2010).
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Abbildung 6.1: Zonalmittel (Jahresmittel) der relativen Anderung des Ozonmischungsverhélt-
nisses auf Grund einer COg-Verdoppelung (in % Volumenmischungsverhiltnis im Bezug auf die
ungestorte Referenzsimulation). Der zugrunde liegende Mittelungszeitraum betrigt 25 Jahre. Die
schwarze Linie markiert die Lage der Tropopause des Referenzexperimentes. In Abbildung Al
(Anhang) ist das dargestellte Ozonéinderungsmuster mit einem Signifikanztest hinterlegt.

Abbildung 6.1 zeigt die prozentuale Abweichung des Ozonmischungsverhiltnisses* in der
CO4-Verdoppelungssimulation relativ zur Referenzsimulation, wobei beide Simulationen mit
gekoppelter Chemie gerechnet wurden. Eine starke und signifikante Abnahme des Ozonmi-
schungsverhiltnisses ist in der unteren tropischen Stratosphire zu verzeichnen.® Die Ab-
nahme erreicht hier ein Minimum von iiber -20% in einer Héhe von 70 hPa, nimmt dann
monoton mit der Hohe ab bis in 30 hPa wieder positive Werte erreicht werden. Die Ozonab-
nahme in der unteren tropischen Stratosphére ist Folge von verstarktem Tropical-upwelling,
das durch erhohte Wellenaktivitét in einem wérmeren Klima verursacht wird (Garny, 2010).
Um das Tropical-upwelling in Erhohungsexperimenten zu analysieren wird im Folgenden die
stratosphérische Residualzirkulation verwendet. Sie beschreibt die im zonalen Mittel statt-
findenden meridionalen Transportprozesse und wird als mittlere Massenzirkulation in der
Einheit kg/s angegeben. Fiir eine néhere theoretische Beschreibung der Residualzirkulation
sei an dieser Stelle auf Garny (2010) verwiesen. In Abbildung 6.2 ist in schwarzen Isolinien die
Klimatologie der Residualzirkulation hinterlegt. Die negativen Werte der Residualzirkulation
bedeuten einen Massentransport gegen und die positiven einen Massentransport im Uhrzei-
gersinn. Das Anderungsmuster der Residualzirkulation infolge einer COq-Verdoppelung ist
in Farbe dargestellt (siehe Abbildung 6.2). Deutlich zu erkennen ist ein stirkeres Aufsteigen
in der unteren tropischen Stratosphére (30°S-20°N, 100 hPa). In der Siidhemisphére wird
das verstarkte Aufsteigen durch verstirktes Absinken in den Extratropen balanciert. In
der Nordhemisphére ist bei 20°N abgeschwichtes Aufsteigen und in den noérdlichen polaren
Breite abgeschwéchtes Absinken zu verzeichnen. Durch das verstédrkte Tropical-upwelling

4In der vorliegenden Arbeit wird der Begriff Mischungsverhiltnis immer fiir das Volumenmischungs-
verhéltnis verwendet.

5 Auf eine Darstellung der statistischen Signifikanz gemifi dem Student-t-Test wird aus Griinden der Uber-
sicht an dieser Stelle verzichtet. Eine detaillierte Beschreibung der statistischen Signifikanz von chemischen
Klima#nderungsmustern ist aber im Anhang dieser Arbeit zu finden (Abbildung A1l).
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Abbildung 6.2: Zonalmittel der Anderung der zonalen massengewichteten Residualzirkulation
(Jahresmittel) in der Stratosphére (in kg/s) als Folge einer COg-Verdoppelung. In schwarzen
Isolinien ist die Klimatologie der Residualzirkulation hinterlegt (gestrichelt fiir positive und durch-
gezogen fiir negative Werte). Negative Werte in der Residualzirkulation bedeuten einen Massen-
transport gegen und positive Werte einen Massentransport im Uhrzeigersinn.

werden verstiarkt ozonarme Luftmassen aus der tropischen Troposphére in die untere tropi-
sche Stratosphére transportiert und verursachen somit eine Ozonabnahme relativ zur Re-
ferenzsimulation. Diese Ergebnisse stehen im Einklang mit fritheren Modellstudien. Liao
et al. (2006), Deckert und Dameris (2008) und Garny (2010) finden in Simulationen mit
vorgeschriebener erhohter SST auch eine Ozonabnahme in der unteren tropischen Strato-
sphére, was eindeutig von verstiarktem Tropical-upwelling herriihrt. Die COs-induzierte
stratosphérische Abkiihlung spielt fiir das Ozondnderungsmuster der unteren Stratosphére
nur eine untergeordnete Rolle.

Im Gegensatz zur unteren Stratosphére ist Ozon in der mittleren Stratosphére relativ kurz-
lebig, da hier die Photolyse relativ schnell wirksam wird (Dameris, 2010); deshalb spielt
der Transport hier nur eine untergeordnete Rolle. Hier bestimmen chemischen Reaktio-
nen die Ozonkonzentration. Die wichtigsten Ozonabbauzyklen in diesem Bereich sind die
Reaktionen iiber die Katalysatoren ClO,, NO, und HO, (siche Reaktion 2.13- 2.15). Die
Ozonzerstorungsraten iiber diese Katalysatoren sind stark temperaturabhéngig. So ist die
Zunahme der Ozonkonzentrationen in Abbildung 6.1 in der unteren extratropischen und in
der mittleren tropischen Stratosphére auf die Abkiihlung der Stratosphére zuriickzufiihren.
Eine Temperaturabnahme fithrt hier zu einer langsameren Ozonzerstorung, was héhere Ozon-
konzentrationen nach sich zieht (z.B. Haigh und Pyle, 1982; Portmann und Solomon, 2007).
Transporte durch die Brewer-Dobson-Zirkulation erzeugen dann auch in die hohen Breiten
der mittleren und unteren Stratosphére hohere Ozonkonzentrationen. Dagegen fiithren die
niedrigeren stratosphérischen Temperaturen in der polaren unteren Stratosphére im Siidwin-
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ter zur verstirkten Bildung von PSC und somit zu potenziellem stérkerem Ozonabbau durch
heterogene chemische Reaktionen (Dameris, 2010), was die Ozonabnahme in der unteren
Stratosphére bei 60°S-90°S erklart.

Um die Temperaturabhéngigkeit der Ozonzerstérungsraten genauer zu untersuchen, ist in
Abbildung 6.3 der zonale Gleichgewichtsresponse der Ozonkatalysatoren NO, (=N, NO,
NO,, NO3, N2Os, HNO3, HNOy), Cl, (=Cl, ClO, CIOH, Cl,0,, Cl,, HCL, HOCI, CIONO,)
und HO, (=OH, HO,) dargestellt. Die COq-Verdoppelung im Experiment mit gekoppel-
ter Chemie fithrt in der Stratosphére sowohl zu einer prozentualen Abnahme in den NO,-
Konzentrationen (sieche Abbildung 6.3 a) als auch in den Cl,-Konzentrationen (siehe Abbil-
dung 6.3 b). Die NO,-Abnahme in der Stratosphéire (Abbildung 6.3 a) lésst sich teilweise
durch eine verstarkte PSC-Sedimentation in einer kélteren Stratosphire erkléren, welche zu
erhohter Denitrifizierung vor allem in der Stidhemisphére fithrt (Dameris, 2010). Auflerdem
verursacht verstiarktes Tropical-upwelling geringere stratosphérische NO,-Konzentrationen.
Die stratosphérische Abnahme von Cl, in Abbildung 6.3 b wiederum, lésst sich durch eine
abgeschwiichte Photolyse von FCKW erklaren. Auch hier beeinflusst das verstérkte Tropical-
upwelling das Cly—Anderungsmuster der unteren Stratosphére. Die Abnahme von NO,
schwécht nun den oberhalb von 30 km dominierenden katalytischen Ozonabbau durch den
NO,-Zyklus und fiihrt zu einer Ozonzunahme. Auch die Abnahme von Cl, in der mittleren
Stratosphére, schwécht den in 15-30 km dominierenden katalytischen Ozonabbau durch den
Chlor-Zyklus. Der katalytische HO,-Zyklus, der unterhalb 15 km wichtig ist, modifiziert das
Ozonénderungsmuster der unteren Stratosphére durch die dort stattfindende HO,-Zunahme
in den Extratropen und die HO,-Abnahme in den Tropen (siche Abbildung 6.3 c).°

Der Ozonresponse in der Troposphére ist durch eine Abnahme in den siidlichen Extratro-
pen sowie in der gesamten unteren Troposphére und durch eine Zunahme in der mittleren
tropischen Troposphére gekennzeichnet. Aulerdem ist eine starke Ozonabnahme in der ex-
tratropischen Tropopausenregion beider Hemisphéren zu verzeichnen (siche Abbildung 6.1).
Die Ozonabnahme in der Tropopausenregion lésst sich durch die Hebung der Tropopause
im 2*COq-Experiment erkliaren (sieche Abbildung 6.6 a). So ist die Lage der Tropopause
im Verdoppelungsexperiment relativ zum Referenzexperiment héher und in diesem relativ
schmalen Hohenbereich wird im Referenzexperiment stratosphérisches Ozon und im CO,-
Verdoppelungsexperiment troposphérisches Ozon simuliert. In der mittleren Troposphére
werden die Ozonkonzentrationen durch den NO,- und den HO,-Zyklus bestimmt. Eine
Zunahme der NO,-Konzentrationen fithrt zu héherer Ozonproduktion (siehe Reaktion 2.22
bzw. 2.29). Die Anderung des Zonalmittels des troposphérischen NO,-Mischungsverhéltnis-
ses aufgrund einer COy-Verdoppelung in Abbildung 6.3 a lésst sich als Folge von verdnder-
tem Auswaschen des Reservoirgases HNO3; und von verdnderten Blitz-NO,-Emissionen in
einen wirmeren Klima erklidren. Geddmpftes Auswaschen von HNOj ist in den Subtropen
und verstiarktes Auswaschen von HNOj in den Extratropen zu verzeichnen, was zu hoheren

6Die HO,-Zunahme in der unteren Stratosphiire hingegen kann nicht auf geiindertes Tropical-upwelling
zuriickgefithrt werden, da die HO,-Konzentrationen in der tropischen Troposphére gegeniiber der unteren
tropischen Stratosphére nur leicht erhoht sind. Wahrscheinlich ist hier die durch das verstéirkte Tropical-
upwelling verursachte ClO,-Abnahme fiir die HO,-Abnahme verantwortlich (Kopplung von HO,- und ClO,-
Zyklus iiber die Reaktion HO2+ClO—HOCI+03).
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Abbildung 6.3: Zonalmittel (Jahresmittel) der relative Anderung des (a) NO,-Mischungsverhlt-
nisses (b) Cl,-Mischungsverhéltnisses und (c¢) HO,-Mischungsverhéltnisses als Folge einer COs-
Verdoppelung (in % Volumenmischungsverhéltnis im Bezug auf ungestorte Referenzsimulation).

bzw. niedrigeren NO,-Konzentrationen fiithrt (nicht durch Abbildung gezeigt). Fiir die Zu-
nahme von NO,-Konzentrationen in den inneren Tropen sind die verstérkten Emissionen von
Blitz-NO, zwischen 30°S und 30°N in der Troposphére verantwortlich (nicht durch Abbil-
dung gezeigt). Abgeschwichte Blitz-NO,-Emissionen in den hohen Breiten tragen hingegen,
neben dem verstiarkten HNO3s-Auswaschen zur Abnahme der NO,-Konzentration in diesem
Bereich bei.

Auch der Ozonverlust iiber den HO,-Zyklus bei niedrigem NO,-Hintergrund (siehe Reak-
tionen 2.33 und 2.34) kann die Ozonkonzentration der Troposphére beeinflussen. Abbil-
dung 6.3 ¢ zeigt, dass fast in der gesamten Troposphére das HO,-Mischungsverhéltnis, infolge
der in einem warmeren Klima stattfindenden Wasserdampfzunahme, iiber die Reaktion 2.36
zunimmt, was zu verstirktem Ozonverlust fiihrt (siehe z.B. Johnson et al., 1999). Die Ozon-
produktion iiber den NO,-Zyklus dominiert jedoch in fast der gesamten Troposphére den
positiven Verlust iiber den HO,-Zyklus. Darum weist der NO,-Response in der Troposphire
eine sehr dhnliche meridionale Struktur zum Ozonresponse auf. Bei der Ozonabnahme am
Boden in den Tropen hingegen ist eine Dominanz des HO,-Zyklus zu vermuten.

Der Vergleich mit Grewe et al. (2001b), die unter anderem den Effekt von Temperatur
und Wasserdampf auf die Zusammensetzung der Atmosphére mit einem interaktiven Klima-
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Chemie-Modell untersuchten, indem die SST erhoht wurde, zeigt dhnliche Ergebnisse im
Ozonénderungsmuster wie die vorliegende Arbeit: Fiir die relative Anderung des Mischungs-
verhéltnisses von Ozon in den Monaten Januar und Juli stimmen die zonal gemittelten
Responsesmuster in Troposphére und Stratosphére relativ gut iiberein und auch die Asym-
metrie der saisonalen Variabilitdt wird von beiden Modellen #hnlich simuliert (nicht in Ab-
bildung gezeigt). Da fiir die Troposphére eine SST-Erhohung (Grewe et al., 2001b) und
eine COy-Erhohung mit interaktivem Ozon (diese Arbeit) nahezu die gleichen klimatischen
Konsequenzen haben, ist die geschilderte Ahnlichkeit zu erwarten. Die Ergebnisse der un-
terschiedlichen Modellkonfigurationen sind hier vollkommen konsistent.

6.1.2 Methan und Lachgas

Die Anderung des Methanmischungsverhéltnisses im COq-Verdoppelungsexperiment mit ge-
koppelter Chemie relativ zum Referenzexperiment ist hauptséchlich durch eine positive Me-
thandnderung um wenige Prozent in der Stratosphére beschrieben, die mit der Héhe zunimmt
und durch eine besonders geringere Zunahme in der tropischen Stratosphire gekennzeichnet
ist (siche Abbildung 6.4 a). Dieses Anderungsmuster lisst sich durch die starke Temperatu-
rabhéngigkeit des Methanabbaus iber die Methanoxidation (Reaktion 2.16) erkldren (z.B.
Stevenson et al., 2005; Isaksen et al., 2009). Eine kiltere Stratosphére schwicht den Me-
thanabbau ab, was hohere Methankonzentrationen verursacht. Des Weiteren ist ein Abbau
von Methan iiber Chlor méglich (CHy+Cl — HCI+CH305). Die Cl,-~Abnahme in der Stra-
tosphére (Abbildung 6.3 b) fiithrt somit zusétzlich zu einer hoheren Methankonzentration
relativ zum Referenzexperiment. Geénderte chemische Reaktionen in einer kélteren Strato-
sphére dominieren das Methanédnderungsmuster, aber auch die Intensivierung im Tropical-
upwelling und der damit verbundene verstirkte Eintrag von troposphérischer Luft in die
tropische Stratosphére modifiziert dieses Muster. Da die troposphérische Luft methanrei-
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Abbildung 6.4: Zonalmittel (Jahresmittel) (a) der relativen Anderung des Methanmischungs-
verhiltnisses (b) der relativen Anderung des Lachgasmischungsverhiltnisses, auf Grund einer CO,-
Verdoppelung (in % Volumenmischungsverhiltnis im Bezug auf (ungestorte) Referenzsimulation).
In Abbildung A1 (Anhang) sind die dargestellten Anderungsmuster mit einem Signifikanztest hin-
terlegt.
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cher ist, fiithrt letztere zwar ebenfalls zu einer Zunahme, die aber geringer ausfillt als die
chemisch induzierte Zunahme in der {ibrigen Stratosphére.

Die relative Anderung des Lachgasmischungsverhiltnisses im 2*CO,-Experiment mit ge-
koppelter Chemie (siehe Abbildung 6.4 b) weist eine dhnliche Struktur wie das Methanénde-
rungsmuster auf, es ist auch hauptséchlich durch temperaturabhéngige chemische Reaktio-
nen bestimmt. Bei kélterer Stratosphédrentemperatur ist eine abgeschwéchte Photolyse von
Lachgas zu verzeichnen, was zu hoheren Lachgaskonzentrationen fithrt. Auch hier ist das
Anderungsmuster durch das verstirkte Tropical-upwelling modifiziert, mit einem dhnlichen
Effekt auf das Anderungsmuster.

In der Troposphire ist kaum eine Anderung von Methan und Lachgas infolge einer CO,-
Verdoppelung zu verzeichnen. Der Grund hierfiir ist vor allem, dass die Emissionen am
Boden im Modell vorgeschrieben werden. Somit ist die Riickkopplung dieser strahlungsak-
tiven Gase auf eine Klimaerwiarmung stark eingeschriankt.

6.2 Response und Responseinderung ausgewihlter phy-
sikalischer Parameter

6.2.1 Temperatur

Abbildung 6.5 zeigt das Jahresmittel des zonal gemittelten Temperaturresponses fiir (a) das
2*COq-Experiment ohne Chemie, (b) das 2*¥*COy-Experiment mit Chemie und (c) die Diffe-
renz zwischen dem Temperaturresponse in der 2*CO,-Simulation mit und ohne gekoppelter
Chemie, also die Temperaturresponseanderung infolge chemischer Riickkopplungsprozesse.
Zusétzlich ist in Abbildung 6.5 d das Responsednderungsmuster mit einem Signifikanztest
hinterlegt.” Dargestellt ist jeweils der absolute Response der Temperatur in K. Der Ab-
bildung ist zu entnehmen, dass sowohl fiir das Experiment mit Chemie als auch fiir das
Experiment ohne Chemie das typische symmetrische Klimasignal einer COy-Erhéhung mit
einer Temperaturerwarmung in der Troposphére und einer Abkiihlung in der Stratosphére
simuliert wird. Die positive Temperaturabweichung in der Troposphére ist sehr einheitlich
aufgrund der guten Durchmischung mit etwas groflerem Response in den nérdlichen Extrat-
ropen. Beide Experimente zeigen in der Troposphére sowohl hinsichtlich der Struktur als
auch hinsichtlich der Gréfle eine sehr gute Ubereinstimmung. Das zeigt sich auch in der
geringen, meist nicht signifikanten Responsednderung der troposphérischen Temperatur bei
Vorliegen einer interaktiv gekoppelten Chemie (siehe Abbildung 6.5 ¢ und d). Das Global-
mittel des Bodentemperaturresponses, das die Anderung der troposphérischen Temperatur

7 Die an einigen Stellen als statistisch signifikant ausgewiesenen Bereiche um die Nulllinie (z.B. 30°S, 50
hPa) entstehen infolge von Interpolationsinkonsistenzen beim Plotten von Differenz- und Signifikanzwerten.
Anhand der dem Plotprogramm zugrundeliegenden Daten wurde sichergestellt, dass die Ergebnisse des Signi-
fikanztestes korrekt sind. Irrefithrend ist nur die graphische Darstellung in den genannten Ausnahmefillen.
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Abbildung 6.5: Zonalmittel (Jahresmittel) des Gleichgewichttemperaturresponses (in K) fiir
eine Verdoppelung der COg-Konzentration (a) im Experiment ohne Chemie, (b) im Experiment
mit interaktiver Chemie. Abbildung (c) zeigt die Differenz zwischen den zwei COgz-induzierten
Anderungsmustern. Der Temperaturresponse ohne Chemie wird vom Temperaturresponse mit
gekoppelter Chemie subtrahiert und wird in (d) mit einem Signifikanztesttest hinterlegt. Weifle
Fliachen markieren Gebiete in denen die Unterschiede auf dem 95%-Niveau nicht signifikant sind.

kontrolliert, ist im Experiment mit gekoppelter Chemie mit 2.81 K nur geringfiigig gegeniiber
dem Experiment ohne Chemie (2.91 K) gedampft.

Die stratosphérische Temperaturdnderung infolge einer CO,-Verdoppelung ist negativ und
wird mit zunehmender Hohe stéirker. In der Stratosphére sind aufgrund der geringeren
Absorbermasse von CO, und Wasserdampf, die einschlidgigen Absorptionsbanden im lang-
welligen Spektralbereich nicht vollsténdig geséttigt, so dass eine Zunahme von CO, die
Emissivitat erhoht. Somit nimmt als Reaktion auf die COs-Erhchung die Abkiihlung der
Stratosphére mit der Hohe zu (z.B. Clough et al., 1992). Im Gegensatz zum troposphéri-
schen Temperaturresponse weist der stratosphérische Temperaturresponse zwischen den bei-
den Experimenten grofie Unterschiede auf (siche Abbildung 6.5 ¢ und d). Die Anderung des
Temperaturresponses aufgrund chemischer Riickkopplungen zeigt eine starke und signifi-
kante Abnahme in der unteren tropischen Stratosphére von iiber 1 K. Diese Abnahme ist
hauptsédchlich durch eine strahlungsbedingte Abkiihlung (verringerte kurzwellige Absorp-
tion) durch die in Abbildung 6.1 gezeigte Ozonabnahme zu erkléren. Die mittlere tropi-
sche Stratosphére zeigt eine positiven Abweichung in der Temperatur aufgrund interaktiver
Chemie von iiber 2 K. Diese ist verursacht durch die Temperaturzunahme iiberhalb der
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Abbildung 6.6: Zonaler Response (a) der Tropopausenhshe und (b) der Coldpoint-Temperatur
in Folge einer CO2-Verdoppelung. Der Response mit interaktiver Chemie (durchgezogene Linie)
und der Response ohne Chemie (gestrichelte Linie) sind in den Bildern gegeniibergestellt.

Ozonabnahme in der unteren tropischen Stratosphire (langwellige Erwéarmung) sowie durch
die Ozonzunahme in der mittleren Stratosphére (kurzwellige Erwarmung). Die stratosphéri-
schen Extratropen zeigen eine signifikante Temperaturerwarmung, welche strahlungsbedingt
durch die dort stattfindende Ozonzunahme und zu erkldren ist. So ldsst sich zusammen-
fassen, dass im CO,-Experiment mit interaktiver Chemie trotz der schwachen Anderung
des Bodentemperaturresponses (0.1 K), eine signifikante Modifikation des stratosphérischen
Temperaturresponses eintritt.

In Abbildung 6.6 a ist die Anderung des Tropopausendrucks (in hPa) infolge einer CO,-
Verdoppelung fiir das Experiment mit und ohne Chemie im zonalen Jahresmittelwert dar-
gestellt. Beide Experimente zeigen eine Anhebung der Tropopause in allen geographischen
Breiten (in Ubereinstimmung mit den Studien von (z.B. Santer et al., 2003; Sausen und San-
ter, 2003). Die maximale Anderung ist in den Extratropen und die minimale Anderung in
den Tropen und Subtropen zu verzeichnen. Die Erhohung der zonal gemittelten Tropopause
ist im Experiment mit Chemie fiir fast alle geographischen Breiten gréfler. Das gleiche gilt
fir den Druck am vertikalen Temperaturminimum (CPT, siche Abschnitt 2.4). Gleichzeitig
erwarmt sich aber die Coldpoint-Temperatur im Experiment mit Chemie vor allem in den
Tropen schwiicher als im Experiment ohne Chemie (sieche Abbildung 6.6 b). Ursache ist das
gednderte stratosphérische tropische Temperaturprofil im Experiment ohne und mit Chemie
(vergleiche Abbildung 6.5 a und b).

6.2.2 Wasserdampf

Die Anderung des Temperaturresponses lisst erwarten, dass auch die Riickkopplung von
troposphérischem und stratosphérischem Wasserdampf durch die chemischen Riickkopp-
lungseftfekte beeinflusst werden. Abbildungen 6.7 a-c fassen die Gleichgewichtéinderung des
Wasserdampfes im 2*COo-Experiment mit und ohne Chemie, sowie die daraus resultierende
Responseédnderung aufgrund interaktiver Chemie in Form von zonalen Jahresmitteln zusam-
men. Um den Effekt des stratosphérischen Wasserdampfes zu betonen werden die relative
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Abbildung 6.7: Zonalmittel (Jahresmittel) des relativen Wasserdampfresponses im Gleichge-
wicht (in % Volumenmischungsverhiltnis) fiir eine Verdoppelung der COg-Konzentration (a) im
Experiment ohne Chemie und (b) im Experiment mit interaktiver Chemie, jeweils relativ zum Re-
ferenzexperiment mit Chemie. Abbildung (c) zeigt die Differenz zwischen den zwei COz-induzierten
Anderungsmuster. Es wird der Wasserdampfresponse ohne Chemie vom jenem mit Chemie sub-
trahiert und in Relation zum Referenzexperiment mit Chemie gestellt. In (d) wird diese Differenz
mit einem Signifikanztest hinterlegt. Weifle Flichen markieren Gebiete in denen die Unterschiede
nicht signifikant auf dem 95%-Niveau sind.

Anderungen des Wasserdampfmischungsverhéltnisses in % relativ zum jeweiligen Referenz-
experiment dargestellt. Die Responseédnderung des Wasserdampfmischungsverhéltnisses ist
in % relativ zum Referenzexperiment mit Chemie angegeben. Abbildung d zeigt nochmals
das Responseinderungsmuster, zusétzlich mit einem Signifikanztest hinterlegt.

Mit der Temperatur erhoht sich nach der Clausius-Claperon-Gleichung der Séttigungsdampf-
druck. Daher ist der Response des Wasserdampfes stark an den Temperaturresponse gebun-
den und der troposphérische Wasserdampf nimmt in einem wérmeren Klima, also in beiden
COgq-Erhohungsexperimenten, zu. Der troposphérische Wasserdampfresponse zeigt nur ge-
ringe, gemifl dem Student-t-Test statistisch meist nicht signifikante, Unterschiede zwischen
dem Modell mit und ohne interaktive Chemie (Abbildung 6.7 ¢ und d).

Mit Ausnahme der siidlichen polaren Stratosphére im Experiment mit Chemie, nimmt auch
der stratosphérische Wasserdampfgehalt in beiden Erwérmungsexperimenten stark zu (Ab-
bildung 6.7 a und b). Die speziellen Anderungen in der Stratosphére siidlich von 65°S kénnen
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auf die in einer kilteren Stratosphére bedingte verstarkte PSC-Bildung zuriickgefiihrt wer-
den. Generell ist der Wasserdampfeintrag in die Stratosphére stark an den Transport von
troposphérischer Luft durch die tropische Tropopause gebunden. Der Wasserdampfeintrag
in die Stratosphére wird durch die Dehydrierung der Luft beim Transport durch das vertikale
Temperaturminimum bestimmt. Der Wasserdampfeintrag von der Troposphére in die Strato-
sphére ist im Erwarmungsexperiment grofler infolge des erhohten Sattigungsdampfdruck an
der tropischen Tropopause (bzw. Coldpoint), selbst bei gleichbleibender Dynamik. So zeigt
die (tropische) CPT, die ein Maf fiir den Wasserdampfeintrag in die Stratosphére darstellt,
eine Erhohung in beiden Experimenten (Abbildung 6.6 b). Da sich auflerdem die horizon-
tale Ausdehnung des aufsteigenden Astes der Brewer-Dobson-Zirkulation in den Tropen im
2*CO,-Experiment intensiviert, kommt es zusétzlich zu verstirktem Wasserdampfeintrag in
die Stratosphére.

Abbildungen 6.7 ¢ und d zeigen, dass sich der stratosphérische Wasserdampf im Experi-
ment mit chemischen Riickkopplungen stark und signifikant vom Experiment ohne chemische
Riickkopplungen unterscheidet. Er ist im Experiment mit Chemie um bis zu 15% geringer als
im Experiment ohne Chemie. Dies lasst sich dadurch erklédren, dass sich die tropische CPT
im Experiment mit interaktiver Chemie etwas weniger erwérmt (siche Abbildung 6.6 b) und
dort eine schwiichere Dehydrierung an der Tropopause stattfindet, was zu einem geringeren
stratosphérischen Wasserdampfgehalt fiihrt.

Zuséatzlich ist die Methanoxidation im Experiment mit Chemie eine In-situ-Quelle fiir den
Wasserdampf in der Stratosphére (siche Reaktion 2.16), sie gewinnt mit zunehmender Hohe
an Bedeutung. Sie ist eine zusétzliche Quelle von Wasserdampf im Experiment mit Che-
mie, die zu einer positiven Anderung des Wasserdampffeldes aufgrund interaktiver Chemie
fithrt. Die Wasserdampfproduktion durch die Methanoxidation wird jedoch von der negati-
ven Anderung iiber die CPT dominiert (sieche Abbildung 6.7 c).

6.3 Chemisch bedingte Strahlungsriickkopplungen

6.3.1 Strahlungsriickkopplung von Ozon

Ozon verursacht im kurzwelligen wie im langwelligen einen Strahlungsantrieb. Einerseits
absorbiert Ozon kurzwellige Strahlung, andererseits wirkt Ozon als Treibhausgas, indem es
langwellige Strahlung absorbiert und bei seiner lokalen Temperatur reemittiert. Bei einer tro-
posphérischen Ozonzunahme kommt es zu einem positiven langwelligen Strahlungsantrieb an
der Tropopause, wobei der instantane, aufgrund der Abkiihlung der Stratosphére, grofler als
der stratosphéren-adjustierte Strahlungsantrieb ist. Auch der kurzwellige Strahlungsantrieb
ist aufgrund der Absorption in der Troposphére positiv, so dass der Netto-Strahlungsantrieb
sich aus der Summe der absoluten Beitrdge der beiden Komponenten ergibt. Eine stra-
tosphérische Ozonzunahme fiihrt hingegen zu einem negativen kurzwelligen und positiven
langwelligen instantanen Strahlungsantrieb an der Tropopause, da in der Stratosphére kurz-
wellige Strahlung absorbiert und langwellige Strahlung absorbiert und reemittiert wird. Der
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Tabelle 6.1: Strahlungsriickkopplungsparameter a von Oz, CHy, NoO und HO in Wm2K~!
fiir eine CO2-Verdoppelungssimulation mit und ohne interaktive Chemie, bezogen auf die entspre-
chende Bodentemperaturinderung des jeweiligen Referenzexperimentes. Die letzte Spalte zeigt die

Anderung der Riickkopplungsparameter aufgrund interaktiver Chemie.

2*CO2MLO,uncoup Q*COQMLO,coup Differenz

[(Wm 2K~ !] (Wm—2K~!]  [Wm2K™]

a(0s) 0 20.022 20.022
a(Ogs, tropo) 0 0.008 +0.008
Oé(Og, strato) 0 -0.031 -0.031
a(CHy) 0 ~0 ~0

a(N,0) 0 ~0 ~0

a(H,0) 2.549 2.521 10.027
a(H,0, tropo) 2.323 2.330 +0.007
a(H5O0, strato) 0.233 0.199 -0.034

instantane Nettostrahlungsantrieb ist dann negativ. Beim stratosphéren-adjustierten Strah-
lungsantrieb kommt es durch die Erwédrmung der Stratosphére zu einer Erhohung des lang-
welligen Strahlungsflusses an der Tropopause, dieser dominiert im Falle von Ozonédnderungen
in der mittleren Stratosphére den kurzwelligen negativen Strahlungsantrieb, und fiihrt zu ei-
nem positiven stratosphiren-adjustierten Nettostrahlungsantrieb (Hansen et al., 1997). Dies
wurde in der Arbeit von Stuber (2001) z.B. fiir eine Ozonstérung in der unteren Stratosphére
gezeigt.

Fiir das oben beschriebene Ozonénderungsmuster (Abbildung 6.1) eines CO5-Verdoppelungs-
experimentes mit interaktiver Chemie ist der induzierte stratosphéren-adjustierte Netto-
strahlungsantrieb, also die chemische Riickkopplung iiber Ozon, negativ bei einem Wert
von -0.061 Wm~2. Somit ergibt sich bei einer Anderung der globalen Bodentemperatur von
2.81 K ein Riickkopplungsparameter von -0.022 Wm 2K~ (siehe Tabelle 6.1). Abbildung 6.9
zeigt den zonalen Verlauf der durch die Ozonriickkopplung hervorgerufenen kurzwelligen,
langwelligen sowie der Nettostrahlungsriickkopplung an der Tropopause. Der Verlauf der
kurzwelligen Strahlungsriickkopplung wird durch die Anderung der Ozongesamtsiule (siche
Abbildung 6.8) und durch den in den polaren Breiten abnehmenden mittleren Sonnenstand
bestimmt. Er ist durchgehend negativ, mit einem globalen Mittelwert von -0.105 Wm™2
und hat in den Tropen seine kleinsten Absolutwerte. Wie Abbildung 6.8 zu entnehmen
ist, dndert sich die Gesamtozonséule in den inneren Tropen in einem wirmeren Klima nur
vernachlassigbar, da sich Ozonabnahme und Ozonzunahme entlang des vertikalen Profils
kompensieren. Dies ist nicht ganz konsistent mit einer geringen positiven Strahlungsriick-
kopplung am Oberrand der Atmosphére im solaren Spektralbereich (nicht durch Abbildung
gezeigt). Das ist ein grundsétzlicher Widerspruch zu der Vorstellung, dass das Vorzeichen
der kurzwelligen Ozonstrahlungsriickkopplung nur durch die Anderung des Gesamtozons be-
stimmt wird. Wie in Abbildung 6.10 zu erkennen weist das Ozondnderungsprofil in den
Tropen jedoch mehrere Wechsel zwischen Ozonzunahme und -abnahme auf. Es ist vor-
stellbar, dass die relative Lage dieser Ozondnderungen zur Verteilung der anderen solaren
Absorber (Wolken, Wasserdampf) dazu fiihrt, dass eine Verschiebung von Ozon innerhalb
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Abbildung 6.8: Anderung der Ozonsiule infolge einer COy-Verdoppelung in einer Simulation
mit interaktiver Chemie. Gezeigt sind Ozongesamtséiule (durchgezogene Linie), troposphérische Oz-
onsiule (gepunktete Linie) und stratosphirische Ozonsiule (gestrichelte Linie) in DU. Anderungen
von troposphérischer und stratosphérischer Ozonsdule wurden im Bezug auf Referenztropopause
berechnet.

der Séule (z.B. von der unteren Stratosphére in die obere Troposphére) trotz vollstandiger
Kompensation in der Gesamtozonmasse ein Restsignal in der Strahlungsflussénderung hin-
terlisst. Da fiir die Diagnose nur die Anderung des Gesamtstrahlungsflusses, aber nicht die
Anderungen der aufwirts und abwirts flieBenden Komponenten, zur Verfiigung stand, kann
diese Frage nicht vollstédndig beantwortet werden.

Die langwellige Strahlungsriickkopplung an der Tropopause ist mit 0.039 Wm™=2 positiv, sie
ist sowohl durch das Ozonénderungsmuster als auch durch die von der Ozonédnderung hervor-
gerufenen Temperaturdnderung bestimmt. Der stérkste positive langwellige Strahlungsan-
trieb tritt in den hohen Breiten (etwa 60°N und 60°S) auf wegen der dortigen Ozonzunahme
in der mittleren (in der Nordhemisphére auch in der unteren) Stratosphére. In den Tropen
ist der langwellige Strahlungsantrieb dagegen negativ. Dies liegt wieder an der Ozonab-
nahme in der unteren tropischen Stratosphére, welche die thermische Ausstrahlung in den
Weltraum verstéarkt. Da Ozonédnderungen nahe der Tropopause den stédrksten Strahlungs-
effekt zur Folge haben, wegen dem groflen Temperaturunterschied zwischen emittierender
Schicht und dem Erdboden (z.B. Lacis et al., 1990), ist der langwellige Strahlungsantrieb
hier sogar trotz unverdnderter Ozonséule negativ. Die zonale Nettostrahlungsriickkopplung
von Ozon zeigt als Summe der langwelligen und kurzwelligen Strahlungsriickkopplung einen
differenzierten zonalen Verlauf. Sie erreicht ihr Minimum in den Tropen und ihre maximalen
Werte in den nordlichen Extratropen, wobei nur in den nérdlichen hohen Breiten positive
Werte auftreten.

Abbildungen 6.9 b und 6.9 ¢ beschreiben nun den zonalen Verlauf der Strahlungsriickkopp-
lung von stratosphérischem und troposphérischem Ozon einzeln. Aus diesen Abbildungen
geht hervor, dass die chemische Riickkopplung iiber stratosphirisches Ozon mit -0.087 Wm 2
den dominierenden Teil zur negativen Strahlungsriickkopplung des Gesamtozons ausmacht.
Die Riickkopplung iiber stratosphérisches Ozon wird wiederum dominiert durch die Ozon-
abnahme in der unteren tropischen Stratosphére, da, wie bereits erwahnt, Ozonédnderungen
in der unteren Stratosphire wichtig fiir die Stdrke und das Vorzeichen des Strahlungsan-
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Abbildung 6.9: Zonalmittel der stratosphiren-adjustierten Strahlungsriickkopplung an der Tro-
popause (kurzwellige, langwellige und netto Komponente) fiir (a) Ozon (b) troposphérisches Ozon
und (c) stratosphérisches Ozon infolge einer COg-Verdoppelung im Experiment mit interaktiver
Chemie.

triebs sind. Die chemische Riickkopplung iiber troposphérisches Ozon ist positiv (0.019
Wm~?) und vom Betrag deutlich kleiner als die Riickkopplung iiber stratosphérisches Ozon
(-0.087 Wm™2). Der zonale Verlauf der gemittelten Nettostrahlungsriickkopplung von tro-
posphérischem Ozon ist gekennzeichnet durch positive Maximalwerte in den mittleren Brei-
ten und relative kleine positive Werte in den Tropen; negative Werte finden sich in den ho-
hen Breiten (siehe Abbildung 6.9 b). Der zonale Verlauf der Nettostrahlungsriickkopplung
von troposphérischem Ozon wird hauptsichlich durch den zonalen Verlauf der langwelligen
Riickkopplungskomponente bestimmt, welche wiederum stark von Wolken und Wasserdampf
beeinflusst ist (z.B. Gauss et al., 2006; Cionni et al., 2011).
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Abbildung 6.10: Profil der global gemittelten (a) stratosphéiren-adjustierten und (b) instantanen
Ozonstrahlungsriickkopplung in Wm~2 (oben) sowie Profil der global gemittelten (c) stratosphiren-
adjustierten und (d) instantanen Ozonstrahlungserwiarmungsrate in K/Tag (unten), aufgrund einer
COg2-Verdoppelung.

Abbildung 6.10 a-d illustriert das vertikale Profil der geinderten global gemittelten langwel-
ligen, kurzwelligen und Nettostrahlungsfliisse und Erwéarmungsraten durch Ozon im 2*¥*CO,-
Experiment, sowohl fiir den stratosphéren-adjustierten und den instantanen Fall. Die Strah-
lungserwarmungsraten ergeben sich aus der Divergenz der Strahlungsfliisse. Abbildung 6.10 a
ist zu entnehmen, dass die Nettostrahlungsflussdnderung in der Stratosphére aufgrund des
Stratosphiren-Adjustments konstant wird. Geméfl dieser Definition ist der Strahlungsan-
trieb (bzw. in diesem Fall die Strahlungsriickkopplung) an der Tropopause und am Oberrand
der Atmosphére gleich. Die instantane Nettoriickkopplung iiber Ozon an der Tropopause
ist mit -0.040 Wm~2 betragsmiifig etwas kleiner als der stratosphiren-adjustierte Wert von
-0.061 Wm~2. Dies liisst sich durch die Abkiihlung der unteren tropischen Stratosphire und
die damit verbundene Minimierung der langwelligen Ausstrahlung erkléren, wie es die in-
stantanen Erwidrmungsénderungen (Abbildung 6.10 d) noch deutlich zeigen. Im solaren Teil
des Spektrums verursacht die Ozonabnahme in der unteren tropischen Stratosphére gerin-
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gere und die Ozonzunahme in der mittleren Stratosphére verstéarkte Absorption durch Ozon
(Abbildung 6.10 ¢ und d ). Hier sind somit negative Heizraten in der unteren Stratosphére
und positive Heizraten in der mittleren Stratosphére zu finden. Im langwelligen Teil des
Spektrums zeigen die instantanen Heizratenraten eine positive Temperaturtendenz oberhalb
und eine negative Temperaturtendenz unterhalb der maximalen Ozonabnahme in 70 hPa.
Die in der mittleren Stratosphére signifikante Ozonzunahme bewirkt dann wiederum eine
negative langwellige Temperaturtendenz in der mittleren Stratosphére.

6.3.2 Strahlungsriickkopplung von Methan und Lachgas

Die in Abbildung 6.4 gezeigten Methan- und Lachgasénderungsmuster infolge einer COo-
Verdoppelung verursachen eine Nettostrahlungsantrieb von 0.0011 Wm~2 (Methan) und
0.0017 Wm~2 (Lachgas). Die Strahlungsriickkopplungen iiber Methan und Lachgas sind
also im Vergleich zur Ozonriickkopplung sehr klein. Sowohl Methan, als auch Lachgas ha-
ben keinen kurzwelligen Beitrag im Strahlungsantrieb. Abbildung 6.11 illustriert den zonalen
Verlauf der langwelligen bzw. der Nettostrahlungsriickkopplung, welcher hauptséchlich durch
die jeweiligen stratosphérischen Anderungsmuster bestimmt ist. Das Zonalprofil der strato-
sphérischen Konzentrationsinderungen aus Abbildung 6.4 ist problemlos wiederzuerkennen.
Da sich Methan und Lachgas in der Troposphére durch die festgeschrieben Bodenkonzentra-
tionen fast nicht &ndern, stellt sich natiirlich die Frage inwieweit diese berechneten Strah-
lungsriickkopplungen bewertbar und vergleichbar mit der Ozonriickkopplung sind.
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Zonalmittel der stratosphiren-adjustierten Strahlungsriickkopplung an der

Tropopause (a) fiir Methan und (b) fiir Lachgas infolge einer CO2-Verdoppelung.

6.3.3 Strahlungsriickkopplungsinderung von Wasserdampf

Allgemein ist Wasserdampf ein sehr strahlungswirksames Spurengas, das besonders im Lang-
welligen emittiert und absorbiert. Der troposphérische Wasserdampf hat eine starke Klima-
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Abbildung 6.12: Zonalmittel der stratosphéren-adjustierten Wasserdampfriickkopplung an der
Tropopause im COq-Verdoppelungsexperiment (a) ohne interaktive Chemie und (b) mit interaktiver
Chemie. Gezeigt ist die Strahlungsriickkopplung iiber den gesamten (durchgezogene Linie), den
stratosphérischen (gepunktete Linie) und den troposphérischen Wasserdampfes (gestichelte Linie).

wirkung, aber auch eine Anderung des stratosphérischen Wasserdampfs liefert einen signifi-
kanten Beitrag zum Strahlungsantrieb (Solomon et al., 2007). Da physikalische Riickkopp-
lungen eng an chemische Riickkopplungen gekniipft sein konnen (siehe Abschnitt 2.4), ist
es wichtig physikalische Riickkopplungen im Experiment mit und ohne gekoppelte Chemie
untereinander qualitativ und quantitativ zu vergleichen.

Wie Abbildung 6.7 ¢ zu entnehmen war, ist eine unterschiedlich starke Wasserdampfre-
sponseinderung im COs-Verdoppelungsexperiment mit und ohne Chemie zu verzeichnen.
Um die Riickkopplung der beiden Experimente quantitativ zu vergleichen, wird der Riick-
kopplungsparameter verwendet. Die Strahlungsriickkopplung selbst erlaubt keinen fairen
Vergleich, da die beiden Experimente unterschiedliche Anderungen der globalen Bodentem-
peratur aufweisen. Der Riickkopplungsparameter von Wasserdampf ist im Experiment mit
interaktiver Chemie bei einem Wert von 2.521 Wm™2K~! etwas kleiner als der Wert von
2.548 Wm~2K~! im Experiment ohne Chemie (sieche Tabelle 6.1). So ist die Anderung
des Riickkopplungsparameters von Wasserdampf aufgrund interaktiver Chemie negativ mit
-0.027 Wm—2K~!. Des Weiteren ist Tabelle 6.1 zu entnehmen, dass absolut gesehen die Riick-
kopplung des stratosphérischen sehr viel kleiner als die des troposphérischen Wasserdampfes
ist, aber die Anderung der Riickkopplungsstirke iiber den stratosphirischen Wasserdampf
mit -0.034 Wm 2K~ iiber die des troposphirischen Wasserdampfes (0.007 Wm~2K~!) do-
miniert. Die Anderung der gesamten Wasserdampfriickkopplung ist auf die relativ starke
Anderung des Wasserdampfresponses in der Stratosphére (Abbildung 6.7 ¢) zuriickzufiihren.
Die Anderung der stratosphérischen Wasserdampfriickkopplung ist also von gleicher Gréfen-
ordnung wie die stratosphérische Ozonriickkopplung, welche diese ausgelost hat (siehe Ta-
belle 6.1). An dieser Stelle soll aber nochmals darauf hingewiesen werden, dass das meist
nicht signifikante Wasserdampfanderungsmuster der Troposphére (sieche Abbildung 6.7 d),
nur ein geringes Vertrauen in die hier berechnete Anderung der Riickkopplungsstirke von
troposphérischem Wasserdampf erlaubt.

Abbildungen 6.12 a und b beschreiben das Zonalmittel der Nettostrahlungsriickkopplung
fiir den gesamten, den troposphérischen und den stratosphérischen Wasserdampfresponse
bei einer COs-Verdoppelung mit und ohne interaktive Chemie. Auf eine Unterteilung in
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Abbildung 6.13: Anderung des Wasserdampfriickkopplungsparameters ag durch interaktive
Chemie. Dargestellt sind die kurzwellige, langwellige und Nettostrahlungsriickkopplungsédnderung
fiir den gesamten (durchgezogene Linie), den troposphérischen (gepunktete Linie) und den strato-
sphérischen (gestrichelte Linie) Wasserdampf.

kurzwellige und langwellige Riickkopplungskomponente wurde in diesem Fall verzichtet, da
der hauptséichliche Strahlungsantrieb von Wasserdampf im Langwelligen liegt. Sowohl im
2*CO,y-Experiment mit gekoppelter Chemie (Abbildung 6.12 b) als auch im Experiment ohne
Chemie (Abbildung 6.12 a) hat die troposphérische Wasserdampfriickkopplung ihre Maxima
in den Tropen (Clausius-Claperon-Gleichung). Die stratosphérische Wasserdampfriickkopp-
lung ist sehr viel kleiner und hat ihre Maxima in den subtropischen Breiten. Wie aus Abbil-
dung 6.7 aund b ersichtlich, ist hier eine starke Anderung des Wasserdampfmischungsverhilt-
nisses zu verzeichnen und die Saule ist in den Extratropen im Vergleich zu den Tropen tiefer.
AuBlerdem gibt es weniger Wolken im Bereich der Subtropen. Die Gesamtwasserdampfriick-
kopplung wird stark durch die troposphérischen Wasserdampfriickkopplung dominiert. Die
beiden Erwédrmungsexperimente zeigen kaum Unterschiede im zonalen Profil.

Die Riickkopplungsdnderung von stratosphérischem, troposphérischem und Gesamtwasser-
dampf, ausgelost durch chemische Riickkopplungen, ist in Abbildung 6.13 als Zonalmittel
dargestellt. Gezeigt ist die Anderung des Riickkopplungsparameters, das heifit in diesem
Fall, dass die zonale Wasserdampfriickkopplung im Experiment mit und ohne Chemie auf
die jeweilige Anderung der globalen Bodentemperatur normiert wurde und voneinander sub-
trahiert wurden. Abbildung 6.13 zeigt eine durchgehend negative Anderung in der stra-
tosphérischen Wasserdampfriickkopplung mit fast keiner geographischen Variation. Dieser
negative Beitrag ist auf die relativ homogene stratosphérische Wasserdampfabnahme (siehe
Abbildung 6.7 c) zuriickzufiihren. Die Anderung der troposphérischen Wasserdampfriick-
kopplung zeigt positive Werte in den Tropen und negative Werte in den Extratropen. Dieser
zonale Verlauf steht qualitativ im Einklang mit der Responseéinderung von troposphérischem
Wasserdampf: die Maxima in den Tropen stimmen mit der geringsten Wasserdampfabnahme
und die Minima in den Extratropen mit der gréfiten Wasserdampfabnahme iiberein.® Der

8Wie in den Tropen deutlich zu sehen ist, passt der Verlauf der Riickkopplungsinderung nicht zum
negativen Wasserdampfanderungsmuster der Troposphére. Ursache hierfiir ist die Verwendung des Riick-
kopplungsparameters, der die Strahlungsriickkopplung auf die globale Bodentemperatur des Experimentes
mit und ohne Chemie normiert. Da die Anderung der globalen Bodentemperatur im Experiment mit Chemie
etwas geddmpft ist, wird der Strahlungsriickkopplungsparameter in den Tropen gréfler als im Experiment
ohne Chemie.
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Verlauf der Anderung im Riickkopplungsparameter vom gesamten Wasserdampf ist durch die
troposphiérische Wasserdampfriickkopplungskomponente bestimmt, der globale Mittelwert
der gednderten Wasserdampfriickkopplung hingegen ist durch die stratosphérischer Wasser-
dampfriickkopplungsénderung bestimmt, da hier keine Kompensationseffekte von positiven
und negativen Beitrdgen auftreten.

6.4 Linearitidt chemischer Riickkopplungen in weiteren
COs-Erh6hungssimulationen

Weitere COq-Erhohungsexperimente mit gekoppelter Chemie wurden im Rahmen dieser Ar-
beit durchgefithrt, um die Linearitit von Klimasensitivitdt und Strahlungsriickkopplungs-
stiarke bei unterschiedlich starken COs-Antrieben zu untersuchen. Hierzu wurden Klima-
gleichgewichtsexperimente mit und ohne interaktive Chemie durchgefiihrt, die neben dem
CO,-Verdoppelungsexperiment ein 442-ppmv-COs- und ein 4*CO,-Erhchungsexperiment
beinhalten. Der zonal gemittelte Response der strahlungsaktiven Gase, sowie der Wasser-
dampfinderung fiir das 442-ppmv-COs- und das 4*CO,-Erhohungsexperiment stehen in qua-
litativer Ubereinstimmung mit dem oben beschriebenen Ergebnissen des CO,-Verdoppelungs-
experimentes (Abbildungen werden hier nicht gezeigt). Die Signifikanz des Anderungsmuster
ist im Falle des 442-ppmv-COs-Erhchungsexperimentes relativ gering und nimmt mit zuneh-
mendem Antrieb zu (siehe Abbildung A2 im Anhang dieser Arbeit).

Tabelle 6.2 fasst die mittels der Stuber-Methode bestimmten Strahlungsriickkopplungen fiir
das 2*CO;- und das 4*CO,-Erhohungsexperiment zusammen. Das COq-Erhohungsexperi-
ment von 442 ppmv wird im Folgenden nicht weiter in die Interpretation einbezogen, da
es aufgrund des geringen Antriebs starken statistischen Schwankungen (z.B. in der Ande-
rung des Wasserdampfresponses) unterliegt und somit weniger zuverldssig bewertbar ist. Die

Tabelle 6.2: Riickkopplungsparameter « fiir die 2*COs- und 4*COs-Erhohungsexperimente mit
und ohne Chemie. Die Anderung der Riickkopplungsparameter infolge interaktiver Chemie sind in
Klammern angegeben.

2>|<C()ZMLO,uncoup 2>’<C()2MLO,coup 4>|<COQMLO,uncoup 4*COQMLO,coup

[Wm—2K™!] [Wm—2K~!] [Wm—2K~!] [Wm—2K™!]

a(03) 0 20.022 0 20.015
a(CHy) 0 ~0 0 ~0
a(N-0) 0 ~0 0 ~0
a(H50) 2.548 2.521 2.572 2.525

(-0.027) (-0.047)
a(H50, tropo) 2.323 2.3307 2.309 2.299

(+0.007) (-0.010)
a(H,0, strato) 0.233 0.199 0.293 0.250

(-0.034) (-0.043)
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Tabelle zeigt, dass in allen CO,-Erhéhungsexperimenten die negativen Strahlungsriickkopp-
lungen iiber Ozon und die daraus resultierende Riickkopplungsdnderung im Wasserdampf den
grofften Beitrag liefern, wobei wieder die stratosphéarische Riickkopplungskomponente stark
iiberwiegt. Trotz der weitgehenden Linearitdt im Strahlungsantrieb beim Ubergang vom
2*COgq- zum 4*CO,y-Experiment verhalten sich viele Strahlungsriickkopplungen nicht-linear,
selbst unter Beriicksichtigung von Signifikanzaspekten. Die negative Strahlungsriickkopp-
lung {iber Ozon nimmt betragsméfig mit zunehmender CO,-Storung ab: der Strahlungsriick-
kopplungsparameter von Ozon ist im CO,-Verdoppelungsexperiment mit -0.022 Wm 2K !
grofer als im 4*COq-Experiment (-0.015 Wm™2K~!). Die negative Strahlungsriickkopp-
lung iiber die Wasserdampfinderung hingegen wird mit zunehmender CO,-Konzentration
betragsmiflig grofier, mit negativen Riickkopplungsparametern von -0.027 Wm 2K~ fiir
das CO,-Verdoppelungsexperiment und -0.047 Wm2K~! fiir das 4*CO,-Experiment. Fiir
diese negative Riickkopplung ist vor allem die Anderung des stratosphérischen Wasserdamp-
fes aufgrund interaktiver Chemie verantwortlich, die im 2*CO,-Experiment einen Wert von
-0.034 Wm2K~! und im 4*CO, einen Wert von -0.043 Wm2K~! aufweist.

6.5 Einordnung chemischer Riickkopplungen

Um die Grofe der chemischen Riickkopplungen zu bewerten und ihre relative Bedeutung fiir
die Klimasensitivitit zu bestimmen, werden sie in diesem Abschnitt in Relation zu physi-
kalischen Riickkopplungen und zu gegenwiértig wirksamen Strahlungsantrieben gestellt, die
hauptsichlich durch anthropogene Anderungen von strahlungsaktiven Gasen bedingt sind.

Zunéchst werden in Tabelle 6.3 die Modellmittelwerte der in der Studie von Bony et al.
(2006) bestimmten physikalischen Riickkopplungsparameter fiir eine COs-Verdoppelung im
Vergleich zu den in dieser Arbeit berechneten chemischen Riickkopplungen angegeben. Die-
ser Tabelle kann entnommen werden, dass die chemischen Riickkopplungen sehr viel kleiner
als die physikalischen Riickkopplungen sind und somit einen eher geringen Einfluss auf die
Klimasensitivitdt des Systems haben.

Tabelle 6.3: Physikalische Riickkopplungsparameter ayp,s fiir eine CO2-Verdoppelung (Modell-
mittelwert, entnommen aus Bony et al. (2006) in Relation zu den chemischen Riickkopplungspara-
metern Qgpem im COz-Verdoppelungsexperiment (2*CO2/10,coup)-

Uphys Qchem
[Wm—2K~!] [Wm—2K~!]
Wasserdampf 1.8 Ozon -0.022
Lapse Rate -0.84 Methan 0
Wolken 0.69 Lachgas 0

Albedo 0.28 Wasserdampfianderung -0.027
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Tabelle 6.4: Strahlungsantrieb aufgrund anthropogener Emissionsdnderungen von troposphéri-
schem und stratosphérischem Ozon (Solomon et al., 2007) im Vergleich zur Riickkopplung iiber
stratosphérisches und tropospharisches Ozon im COz-Verdoppelungsexperiment (2*CO2/10,coup)-
Die Riickkopplungsstiarke des COs-Verdoppelungsexperimentes ist in diesem Fall nicht als Riick-
kopplungsparameter dargestellt, sondern wird mit der global gemittelten Bodentemperaturinde-
rung von 2.81 K multipliziert.

Strahlungsantrieb (IPCC) Riickkopplungsstéirke 2*CO,

[Wm 2] [Wm 2]
Os(tropo) 0.35 0.022
O3 (strato) -0.05 -0.087

Des Weiteren soll das Verhalten der chemischen Riickkopplungen am Beispiel des 2*¥*CO,-
Experimentes relativ zum gegenwiértigen Strahlungsantrieb durch Ozonédnderungen, die durch
anthropogene Emissionsdnderungen induziert werden, dargestellt werden. Tabelle 6.4 zeigt
den anthropogen bedingten Strahlungsantrieb, berechnet aufgrund der Emissionsdnderung
von 1750 bis 2005 (Solomon et al., 2007). Diese Werte wurden der Abbildung 1.1 entnommen.
Gegeniibergestellt sind die chemischen Riickkopplungen der 2*CO,-Simulation mit interak-
tiver Chemie. Aus dieser Tabelle geht hervor, dass die Riickkopplung iiber troposphérisches
Ozon mit 0.022 Wm ™2 unbedeutend ist im Vergleich zum Strahlungsantrieb von anthropogen
bedingten troposphirischen Ozondnderungen, welcher mit einem Wert von 0.35 Wm~2 an-
gegeben wird. Die Riickkopplung iiber stratosphérisches Ozon bei einer COs-Verdoppelung
ist hingegen mit -0.087 Wm~?2 betragsmiBig grofler als der Strahlungsantrieb des auf Grund
anthropogener Emissionen beobachteten stratosphirischen Ozonschwund von -0.05 Wm 2.
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Abbildung 6.14: Zeitliche Entwicklung (1850-2100) des global gemittelten Strahlungsantriebes
von stratosphérischem (rot) und troposphérischem Ozon (schwarz bis 2000). Der troposphéri-
sche Ozonstrahlungsantrieb folgt ab 2000 vier unterschiedlichen Szenarien fiir Treibhausgase und
Ozonvorldufersubstanzen. Das stratosphérische Ozon ist durch ein Treibhausgas- und ein Halo-
genszenario beschrieben. Nach Cionni et al. (2011).
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Aus Modellsimulationen des 21. Jahrhunderts entnommene Ozonénderungen (Cionni et al.,
2011) bestétigen die im Rahmen dieser Arbeit erzielten Ergebnisse durchaus auch im quan-
titiven Sinn. Abbildung 6.14 macht die Konkurrenz von Riickkopplung und Antrieb deut-
lich. Die rote Kurve illustriert die zeitliche Entwicklung (1850-2100) des global gemittel-
ten Ozonstrahlungsantriebes von stratosphérischem Ozon. Die stratosphérischen Ozon-
konzentrationen sind durch die Ozonabnahme durch Halogene im frithen 21. Jahrhundert
und einer spiateren Erholung der Ozonschicht durch Abnahme der Halogene bestimmt. Im
spéaten 21. Jahrhundert sind es die Klima-Chemie-Wechselwirkungen, hervorgerufen durch
die Klimaédnderung, die eine erneute leichte Abnahme im Ozonstrahlungsantrieb zeigen. Aus
der Abbildung geht also hervor, dass die Gréf8enordnung des Strahlungsantriebes im frithen
und spiten 21. Jahrhundert, bei vollig unterschiedlichen Mechanismen, {ibereinstimmen.
Fiir den Vergleich ist es noch wichtig zu beachten, dass die hier berechneten Strahlungsriick-
kopplungen durch stratosphérisches Ozon (-0.087 Wm™2) bei der fiir die CO,-Verdoppelung
errechnete Erwérmung der Gleichgewichtstemperatur von 2.8 K und die etwa gleich grofle
Strahlungswirkung in Cionni et al. (2011) fiir eine Temperaturerwéirmung von 3.1 K im Jahre
2100 (verwendetes IPCC-Emissionsszenario ist REF-B2) gilt.

Abschlieend kann gesagt werden, dass vor allem der Response der Stratosphére in Folge
interaktiver Klima-Chemie-Wechselwirkungen einen wichtigen Beitrag fiir die Anderung der
Strahlungswirkung von stratosphérischem Ozon liefert. Die Riickkopplungen iiber strato-
sphérisches Ozon und stratosphérische Wasserdampfanderung sind im Vergleich zum ge-
genwartigen Strahlungsantrieb von anthropogenen Emissionen bedeutend und es wichtig sie
zu beriicksichtigen.



Kapitel 7

Klimagleichgewichtssimulationen mit
erhohten NO,- und CO-Emissionen

Als Beispiel eines Sensitivitdtsexperimentes mit Nicht-COq-angetriebenen Stérungen wird in
diesem Kapitel die Rolle chemischer Riickkopplungen in Simulationen mit 9-fach erhéhten
anthropogenen NO,- und CO-Emissionen beschrieben. Wie bereits in Kapitel 4.3 erlautert,
sind die chemischen und strahlungsaktiven Gase in diesem Experiment sowohl fiir den An-
trieb als auch fiir chemische Riickkopplungen verantwortlich. Zunéchst wird in den Ab-
schnitten 7.1 und 7.2 der Response der fiir diese Arbeit relevanten chemischen und phy-
sikalischen Parameter dargestellt und in Vergleich zum Response des COs-angetriebenen
Erhohungsexperiment gestellt. Abschnitt 7.3 beschreibt dann das Riickkopplungsverhalten
der strahlungsaktiven Gase unter Einschluss des Wasserdampfes. Zuletzt erfolgt eine zusam-
menfassende Diskussion aller Erhohungsexperimente (Abschnitt 7.4).

7.1 Response und Responseinderung strahlungsakti-
ver Gase

7.1.1 Ozon

Bevor das simulierte Ozonédnderungsmuster beschrieben wird, soll an dieser Stelle ein Ein-
druck von der rdumlichen Struktur anthropogener NO,- und CO-Emissionen gegeben wer-
den. Aus Abbildung 7.1 a, welche die Gesamtemissionen anthropogener NO_-Emissionen am
Boden fiir die Gegenwart zeigt, wird ersichtlich, dass die hochsten NO,-Emissionen in China,
Indien, Mittelafrika, Europa und USA zu finden sind, da hier die Emissionen aus Industrie,
Verkehr und Biomassenverbrennung maximal sind. Analog ist die rdumliche Verteilung der
anthropogenen CO-Emissionen gezeigt mit maximalen Werten in Mittel- und Siidafrika in-
folge von Biomassenverbrennung und maximalen Werten in den USA, Asien und Europa
aufgrund hoher Emissionen aus dem Verkehrs- und Industriesektor. Die Datengrundlage
dieser Abbildungen sind die Emissionskataster aus Lamarque et al. (2010), welche auch fiir
den fiinften IPCC-Sachbestandsbericht (AR5) verwendet werden.

71



72 7. Klimagleichgewichtssimulationen mit erh6hten NO,- und CO-Emissionen

Eine Erhohung der oben vorgestellten anthropogenen NO,- und CO-Emissionen um einen
Faktor 9 (eine genaue Beschreibung der variierten Randbedingungen ist in Tabelle 4.1 ge-
geben) bewirkt gednderte Mischungsverhéltnisse in vielen chemisch aktiven Gasen. Die An-
ordnung der in diesem Kapitel gezeigten Abbildungen der zonal und langjahrlich gemittelten
Konzentrationsdnderungsmuster von Spurengasen werden in Abbildung 7.2 schematisch dar-
gestellt: Teilbild a zeigt jeweils die emissionsbedingte Konzentrationsdnderung, die sich aus
dem Experiment mit fester SST ergibt; hier agieren die emittierten Gase als Vorlaufersub-
stanzen (direkter Emissionseffekt). Es ist zu beachten, dass trotz der unverdnderten SST
in dieser Simulation eine Temperaturverianderung in der Stratosphére auftritt, denn die
Anderung der Ozonkonzentration und der dadurch induzierte Strahlungseffekte wird ober-
halb der Tropopause nicht durch die nicht-interaktive SST unterdriickt. In Teilbild b wird
das entsprechende Muster im Experiment mit gekoppeltem Ozean gezeigt, in welchem die
Konzentrationen sowohl auf die gedinderten Emissionen als auf das geéinderte Klima reagie-
ren (direkter Emissionseffekt und Riickkopplungseffekt iiber das Klima). In Teilbild ¢ wird
die Differenz der Experimente mit fester SST und mit Deckschichtozean gebildet. Diese
stellt den Riickkopplungseffekt im voll gekoppelten System dar, dem in Teilbild d der des
442-ppmv-CO,-Erhohungsexperimentes, welche eine nahezu gleiche Antriebsstiarke aufweist,
gegeniibergestellt wird.

(a)
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Abbildung 7.1: Raumliche Verteilung der jahrlichen (a) NOg- und (b) CO-Emissionen (Verkehr,
Industrie und Biomassenverbrennung) der Gegenwart. Angegeben in g/m?/Jahr. Zugrundeliegende
Emissionen aus Lamarque et al. (2010).
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Abbildung 7.2: Schematische Beschreibung der im Folgenden dargestellten Abbildungen fiir das
durch NO,- und CO-Emissionen angetriebene Erhohungsexperiment. Teilbild a zeigt die Konzen-
trationsdnderung im Erhohungsexperiment mit vorgeschriebener SST, Teilbild b die Konzentrati-
onsénderung im Erhéhungsexperiment mit gekoppeltem Ozean und Teilbild ¢ die Responsednderung
infolge interaktiv gekoppelter Chemie. Teilbild d ermoglicht den Vergleich mit dem 442-ppmv-CO»-
Erhohungsexperiment. Experimentabkiirzungen sind in Tabelle 4.1 zu finden.

Zunichst werden in Abbildungen 7.3 a und 7.4 a die Emissionsénderungsmuster fiir den
gesamten reaktiven Stickstoff (NO,) und fiir Kohlenmonoxid (CO) im zonalen Mittel dar-
gestellt (relative Anderung in % im Bezug auf das Referenzexperiment). Es zeigt sich,
dass die Emissionen in der Troposphére sowohl fiir NO, als auch fiir CO, wegen der gu-
ten Durchmischung, relativ homogen erhoht sind mit etwas héheren Konzentrationen in
der Nordhemisphére, wo die Emissionen maximal sind. In die Stratosphére gelangen diese
Emissionen mit der atmosphérischen Zirkulation. Hier sind fiir die NO,-Konzentrationen
deutlich geringere prozentuale Zuwéchse zu verzeichnen, was hauptséchlich auf den grofieren
NO,-Hintergrund in Stratosphire zuriickzufiihren ist. Die negative Anderung im strato-
sphérischen NO, ist als Reaktion auf die verstérkte Denitrifizierung erkldrbar. Das CO-
Mischungsverhéltnis nimmt in der unteren Stratosphére stark zu, eine signifikante Abnahme
tritt hingegen in der nérdlichen mittleren Stratosphére auf, infolge der abgeschwéchten Pho-
tolyse von COj in einer strahlungsbedingt kélteren Stratosphéire (COy+hry — CO+0).

Die resultierende emissionsbedingte Anderung des Ozonmischungsverhiltnisses (direkter Emis-
sionseffekt) wird in Abbildung 7.5 a dargestellt (wieder im zonalen jahrlichen Mittel, in %
relativ zum Referenzexperiment). Eine Ozonzunahme ist in der gesamten Stratosphére und
Troposphére zu verzeichnen, wobei die stirkste Ozonzunahme in den nérdlichen und mitt-
leren Breiten der Troposphére stattfindet, da hier die anthropogenen Emissionen von NO,
und CO maximal sind (siche Abbildungen 7.3 a und 7.4 a). In den niederen Breiten reicht
die Ozonzunahme bis in grofle Hohen, da die konvektive Durchmischung die zusétzlichen
Spurengase, sowohl der Vorldufersubstanzen als auch Ozon selbst, iiber die gesamte Tiefe
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Abbildung 7.3: Zonalmittel (Jahresmittel) der relativen Anderung des NO,-Mischungsverhélt-
nisses auf Grund einer Erhohung der anthropogenen NO,- und CO-Emissionen (in % Volumenmi-
schungsverhiltnis im Bezug auf ungestorte Referenzsimulation) (a) im Experiment mit vorgeschrie-
bener SST und (b) im Experiment mit gekoppeltem Ozean. Abbildung (c) zeigt die Responseéinde-
rung des NO,-Mischungsverhiltnisses infolge interaktiv gekoppelter Chemie (Differenz der oben
gezeigten Abbildungen) und stellt sie der Responseéinderung des 442-ppmv-COq-Erhéhungsexperi-
ment gegeniiber (Abbildung d). Die schwarze Linie markiert jeweils die Lage der Tropopause des
Referenzexperimentes.

der Troposphére verteilt. Die Ozonzunahme in der Stratosphére ist zum einen auf den
Eintrag erhohter troposphérischer Ozonkonzentrationen und zum anderen auf die gednder-
ten Konzentrationen der fiir den Ozonabbau wichtigen katalytischen Gase NO, und Cl,
zuriickzufithren (Abbildung 7.3 a und 7.6 a). In der Stratosphire fillt die relative Ozon-
zunahme deutlich geringer aus und wird mit zunehmender Hoéhe kleiner, was an der mit
der Hohe zunehmender Ozonhintergrundskonzentration liegt. Die durch anthropogene NO,-
und CO-Emissionen hervorgerufene Ozonénderung in Abbildung 7.5 a bewirkt einen globa-
len Strahlungsantrieb von 1.22 Wm~2.

Der Vergleich des Ozonénderungsmusters mit fritheren Arbeiten bietet sich an, um die Lei-
stungsfahigkeit der in dieser Arbeit verwendete Modellkonfiguration mit einem vereinfachten
Chemiemodul zu iiberpriifen. Zum Beispiel untersucht auch die Arbeit von Gauss et al.
(2006) mit unterschiedlichen Klima-Chemie-Modellen Ozonédnderungen in der Troposphire
und unteren Stratosphére infolge von erhéhten anthropogenen Ozonvorlduferemissionen.
Hierbei handelt es sich um eine Erhoéhung der Vorlaufersubstanzen CO, NO,, CH; und
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Abbildung 7.4: Zonalmittel (Jahresmittel) der relativen Anderung des CO-Mischungsverhélt-
nisses auf Grund einer Erhohung der anthropogenen NO,- und CO-Emissionen (in % Volumenmi-
schungsverhiltnis im Bezug auf ungestorte Referenzsimulation) (a) im Experiment mit vorgeschrie-
bener SST und (b) im Experiment mit gekoppeltem Ozean. Abbildung (c) zeigt die Responseédnde-
rung des CO-Mischungsverhiltnisses infolge interaktiv gekoppelter Chemie (Differenz der oben
gezeigten Abbildungen) und stellt sie der Responseéinderung des 442-ppmv-COq-Erhohungsexperi-
ment gegeniiber (Abbildung d). Die schwarze Linie markiert jeweils die Lage der Tropopause des
Referenzexperimentes.

NMHC vom vorindustriellen Wert des Jahres 1850 auf den Wert des Jahres 2000. Thre Ex-
perimente sind dem oben beschriebenen SST-Experiment dquivalent, denn nur die erhéhten
Emissionen bewirken chemische Anderungen, es finden keine Riickkopplung auf die Chemie
iiber Klimadnderungen statt. Die Studie zeigt ein Ozondnderungsmuster mit einer Ozon-
zunahme in fast der gesamten Troposphére mit der stirksten Zunahme von Ozon in den
mittleren Breiten, wo die Hauptquellen anthropogener Emissionen liegen. Hinsichtlich ihrer
zonalen Struktur zeigt der Vergleich eine relativ gute Ubereinstimmung im Ozoninderungs-
muster. Aufgrund der geringeren Emissionszunahme (und auch der zusétzlich beriicksich-
tigten Vorldufersubstanzen) ist das Ozondnderungsmuster der Studie vor allem der Grofle
nach unterschiedlich zu den Ergebnissen dieser Arbeit.”

9In einem weiteren Experiment mit dem dieser Arbeit zugrundeliegenden Modellsystem wurden alle
anthropogenen NO,- und CO-Emissionen herausgenommen. Dies ermoglicht einen direkteren Vergleich mit
der Studie von Gauss et al. (2006): Die Ozonédnderungsmuster stimmen auch quantitativ gut iiberein.
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Abbildung 7.5: Zonalmittel (Jahresmittel) der relativen Anderung des Ozonmischungsverhélt-
nisses auf Grund einer Erhohung der anthropogenen NO,- und CO-Emissionen (in % Volumenmi-
schungsverhiltnis im Bezug auf ungestorte Referenzsimulation) (a) im Experiment mit vorgeschrie-
bener SST und (b) im Experiment mit gekoppeltem Ozean. Abbildung (c) zeigt die Responseénde-
rung des Ozonmischungsverhiltnisses infolge interaktiv gekoppelter Chemie (Differenz der oben
gezeigten Abbildungen) und stellt sie der Responseéinderung des 442-ppmv-COq-Erhéhungsexperi-
ment gegeniiber (Abbildung d). Die schwarze Linie markiert jeweils die Lage der Tropopause des
Referenzexperimentes.

Wird die Erhéhung der anthropogenen NO,- und CO-Emissionen im Experiment mit ge-
koppeltem Ozean durchgefiihrt, wirken zusétzlich Riickkopplungen in Folge des gednderten
(warmeren) troposphérischen Klimas, in dhnlicher Weise wie im vorausgegangenen Kapitel
fiir die COq-angetriebenen Simulationen beschrieben. Das resultierende Ozondnderungsmu-
ster ist in Abbildung 7.5 b wiedergegeben. Es ist dem des SST-Experiment sehr &hnlich, da
hier vor allem die stark skalierten Ozonvorldufersubstanzen NO, und CO die Anderung der
gesamten Ozonverteilung dominieren. Der Effekt der Klimadnderung (indirekter Effekt) auf
die zonale Ozonverteilung stellt einen relativ geringen Zusatzeffekt dar. Um diesen sichtbar
zu machen wird in Abbildung 7.5 ¢ die Differenz zwischen dem Response mit gekoppeltem
Ozean und dem Response mit fester SST gebildet. Sie beschreibt also die Responseénderung
im Ozonmischungsverhiltnis im voll gekoppelten System. FEine signifikante Ozonabnahme,
gegeniiber dem Response des Modells ohne Klimadnderungen, ist in fast der gesamten Atmo-
sphére zu verzeichnen. Die stérkste prozentuale Abnahme des Ozonmischungsverhéltnisses
von iiber 5% (wiederum relativ zum Referenzexperiment) zeigt sich in der unteren tropischen
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Abbildung 7.6: Zonalmittel (Jahresmittel) der relativen Anderung des Cl,-Mischungsverhalt-
nisses auf Grund einer Erhohung der anthropogenen NO,- und CO-Emissionen (in % Volumenmi-
schungsverhéltnis im Bezug auf ungestorte Referenzsimulation) (a) im Experiment mit vorgeschrie-
bener SST und (b) im Experiment mit gekoppeltem Ozean. Abbildung (c) zeigt die Responseéinde-
rung des Cl,-Mischungsverhiltnisses infolge interaktiv gekoppelter Chemie (Differenz der oben
gezeigten Abbildungen) und stellt sie der Responseéinderung des 442-ppmv-COq-Erhéhungsexperi-
ment gegeniiber (Abbildung d). Die schwarze Linie markiert jeweils die Lage der Tropopause des
Referenzexperimentes.

Stratosphére sowie dem Tropopausenbereich und der unteren tropischen Troposphére. Die
mittlere Stratosphére zeigt hingegen eine leichte Zunahme, die jedoch nicht signifikant ist.°

Der Vergleich mit dem COj-angetriebenen Klimaerwarmungsexperiment (Abbildung 7.5 d),
welches bei einer Erhohung der COs-Konzentration auf 442 ppmv in etwa die gleiche An-
triebsstéirke aufweist, zeigt in der unteren tropischen Stratosphire ein dhnliches negatives
Ozonédnderungsmuster. FEine genaue Analyse ergibt aber, dass dies verschiedenenartigen
Mechanismen zuzuschreiben ist. Wie bereits in Kapitel 6 erortert, ist fiir die Ozonabnahme
im COs-Erhchungsexperiment das verstiarkte Tropical-upwelling verantwortlich. Im emis-
sionsangetriebenen Experiment hingegen findet die signifikante Verstarkung des aufsteigen-
den Astes der Brewer-Dobson-Zirkulation nicht statt und die Ozonabnahme kann auf das
Einbringen geringerer Ozonkonzentrationen aus der Troposphére, wieder im Vergleich zum
Response des Modells ohne Klimaénderung, zuriickgefithrt werden. Deutliche Unterschiede

10Der Signifikanztest dieses Anderungsmusters ist in Abbildung A6 im Anhang dieser Arbeit zu finden.



78 7. Klimagleichgewichtssimulationen mit erhéhten NO,- und CO-Emissionen

(@ QORGSD R (D) dORMIO) R

Druck (hPa)

60S 308 0 30N 60N 608 308 0 30N 60N
(c) Differenz (MLO—SST) % (d) Differenz CO, %
[T ST SR AR NS S S T L PR TR R L L L

10 -

I A ©
JVQQ/O/\Q

100 QL
150 — — \5

200 /=

o e

260 3 QSL@C g& f) 4

700 R

0 Ll Ny N0 o
60S 308 4] 30N 60N

Druck (hPa)
|

60S 308 0 30N 60N

Abbildung 7.7: Zonalmittel (Jahresmittel) der relativen Anderung des OH-Mischungsverhlt-
nisses auf Grund einer Erhohung der anthropogenen NO,- und CO-Emissionen (in % Volumenmi-
schungsverhiltnis im Bezug auf ungestorte Referenzsimulation) (a) im Experiment mit vorgeschrie-
bener SST und (b) im Experiment mit gekoppeltem Ozean. Abbildung (c) zeigt die Responseéinde-
rung des OH-Mischungsverhéltnisses infolge interaktiv gekoppelter Chemie (Differenz der oben
gezeigten Abbildungen) und stellt sie der Responseéinderung des 442-ppmv-COq-Erhéhungsexperi-
ment gegeniiber (Abbildung d). Die schwarze Linie markiert jeweils die Lage der Tropopause des
Referenzexperimentes.

im Ozondnderungsmuster treten im Bereich der mittleren Stratosphére sowie in der Tro-
posphére auf. Die nicht signifikante Ozonzunahme in der mittleren Stratosphére im NO,-
und CO-angetriebenen Experiment steht der signifikanten starken positiven Ozonénderung
im COq-Experiment gegeniiber. Der Mechanismus der verlangsamten Ozondestruktion ist
im emissionsangetriebenen Experiment aufgrund der schwécheren stratosphérischen Tempe-
raturabnahme in den betreffenden Hohen nicht so bedeutend (siehe Abschnitt 7.2).

Der Riickgang der troposphérischen Ozonzunahme in Abbildung 7.5 ¢ wird hervorgerufen
durch die relativ starke klimabedingte Abnahme des CO-Mischungsverhéltnisses in Tro-
posphire und der unteren Stratosphire (Abbildung 7.4 ¢): Uber die abgeschwiichte Oxida-
tion von CO wird weniger Ozon gebildet (Reaktionen 2.20-2.24). Zusétzlich wird das kli-
mabedingte Ozondnderungsmuster auch durch die als Ozonvorldufer agierenden, geinderten
NO,-Konzentrationen (Abbildungen 7.3 ¢) modifiziert. Die NO,-Zunahme in den Tropen
ist vor allem auf ein stark abgeschwéchtes Auswaschen von HNOj zuriickzufithren. Die
COs-angetriebene Erhohungssimulation (Abbildung 7.5 d) zeigt deutliche Unterschiede im
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troposphérischen Ozonénderungsmuster: die signifikante Abnahme im Ozon ist hier nicht zu
finden, dagegen eine Ozonzunahme in der mittleren tropischen Troposphére und eine Ozon-
abnahme in den siidlichen Breiten und im Bereich der unteren tropischen Troposphére. Wie
in Kapitel 6.1.1 erwéhnt, ist das Ozonénderungsmuster in der COs-Simulation hauptséchlich
durch das sich in einem wérmeren Klima &ndernde Stickoxidverteilung (Abbildung 7.3 d)
bestimmt. Das CO-Anderungsmuster ist hier hingegen unbedeutend (Abbildung 7.4 d)."!

Am Beispiel des Ozondnderungsmusters wird deutlich, dass in unterschiedlich angetrie-
benen Klimadnderungsexperimenten die chemischen Riickkopplungsmechanismen variieren,
und dass die dominierenden Effekte und damit auch die Netto-Strahlungsriickkopplung ver-
schieden sein kénnen.

7.1.2 Methan und Lachgas

Abbildungen 7.8 a und b zeigen die prozentuale Abweichung des Methanmischungsverhélt-
nisses relativ zum Referenzexperiment als zonales jahrliches Mittel, sowohl fiir das NO,- und
CO-Emissionserhohungsexperiment mit fester SST als auch mit gekoppeltem Ozean. Aus
Abbildung 7.8 a geht hervor, dass erhohte NO,- und CO-Emissionen zu einer signifikanten
Methanzunahme in der Stratosphére fithren. Die Abnahme des Methanmischungsverhalt-
nisses in der mittleren nordlichen Stratosphére ist auf Grund der héheren dynamischen
Variabilitdt der Nordhemisphére, die zu einem erhdhten Rauschen auch in der Spurengas-
verteilung fiihrt, statistisch nicht signifikant (sieche Abbildung A4 im Anhang dieser Arbeit).
Die Methanzunahme lésst sich durch die abgeschwéchte Methanoxidation in einer strah-
lungsbedingten kélteren Stratosphére (nicht durch Abbildung gezeigt) erkldren sowie durch
die temperaturbedingte stratosphérische Chlorabnahme (siche Abbildung 7.6 a), welche zu
einem abgeschwichten Methanabbau tiber Cl fithrt (sieche Abschnitt 6.1.2). Wie bereits im
vorangegangen Kapitel erlautert sind aufgrund der festgeschriebenen Bodenkonzentrationen
nur geringe Methanénderungen in der Troposphére zu verzeichnen.

Wirken zusétzlich chemische Riickkopplungen (Abbildung 7.8 b) zeigt sich eine stérkere
signifikante Methanzunahme in der mittleren Stratosphére als im reinen Emissionsexperi-
ment (ein Signifikanztest ist in Abbildung A5 des Anhangs zu finden). Dies ist durch die
stiarkere Abkiihlung der Stratosphére im gekoppeltem System erklarbar. Der indirekte Effekt
durch die Klimaénderung wird nun in Abbildung 7.8 ¢ dargestellt. Eine geringe signifikante
Zunahme ist in der mittleren Stratosphéire zu verzeichnen, infolge der stratosphérischen
Abkiihlung.'? Unterschiede sind zu dem COs-angetriebenen Experiment in Abbildung 7.8
(d) zu erkennen: Hier ist eine stérkere positive Methanédnderung zu verzeichnen, die in fast
in der gesamten Stratosphiire signifikant ist.'®> Wie bereits diskutiert, induziert in diesem

"Die Griinde fiir die stark unterschiedliche CO-Anderung (siehe Abbildung 7.3 ¢ und d) konnten im Rah-
men dieser Arbeit nicht geklart werden. Vermutlich verursacht der unterschiedlich chemische Hintergrund
im emissionsangetriebenen Experiment (bedingt durch die hohe Skalierung der anthropogenen NO,- und
CO-Emissionen) ein anderes chemisches Regime, in dem eine andere CO-Abbaurate zu verzeichnen ist.

12Gignifikanztest in Abbildung A6 des Anhangs.

13Signifikanztest in Abbildung A2 des Anhangs.
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Abbildung 7.8: Zonalmittel (Jahresmittel) der relativen Anderung des Methanmischungsverhilt-
nisses auf Grund einer Erhohung der anthropogenen NO,- und CO-Emissionen (in % Volumenmi-
schungsverhiltnis im Bezug auf ungestorte Referenzsimulation) (a) im Experiment mit vorgeschrie-
bener SST und (b) im Experiment mit gekoppeltem Ozean. Abbildung c zeigt die Responseédnde-
rung des Methanmischungsverhiltnisses infolge interaktiv gekoppelter Chemie (Differenz der oben
gezeigten Abbildungen) und stellt sie der Responseéinderung des 442-ppmv-COq-Erhéhungsexperi-
ment gegeniiber (Abbildung d). Die schwarze Linie markiert jeweils die Lage der Tropopause des
Referenzexperimentes.

Experiment die COo-Erhohung eine mit der Héhe zunehmende stratosphérische Abkiihlung,
wéahrend sich gleichzeitig auch das Tropical-upwelling verstérkt.

Analog zu den oben beschriebenen Methandnderungsmustern werden die Lachgasdnderungs-
muster in Abbildungen 7.9 a-d zusammengefasst. Durch die Erhohung der NO,- und CO-
Emissionen kommt es zu einer signifikanten prozentualen Zunahme von Lachgas in der mitt-
leren siidlichen Stratosphére (Abbildung 7.9 a). Sie ist durch die abgeschwichte Photolyse
von N5O erkldrbar. Die prozentuale Abnahme in der nérdlichen Stratosphére ist wiederum
nicht signifikant.!* In der Troposphéire dndert sich Lachgas wegen der festen Randbedingun-
gen fiir die Bodenkonzentrationen kaum.

4 Gignifikanztest in Abbildung A4 des Anhangs.



7.1 Response und Responseénderung strahlungsaktiver Gase 81

400 —
500 —

700 —

&8 1 -
608 308 0 30N 60N 60S SOS 0 30N 60N

(c) Difflerenz (MLO*SSIT) | (d) leferenz CO %

(a? d‘N2|O(‘SS‘T)| L R (b) dNZO(MLO) ‘ %
e %

B Uy s f\
2 I S L
L BT N
S E o

100 —
150 — 0
300 %
3 —— .
T

N

R =k - i _ i

100 —H - 100 — -

fed 7 N | oB :/N:

S 28 0)7\ — - / ——t

é88:v\o/>/? o o o 2387 - =

- EDV S G U AU - - F I
60S 30S 0 30N B0N 60S SOS 30N 60N

Abbildung 7.9: Zonalmittel (Jahresmittel) der relativen Anderung des Lachgasmischungsverhlt-
nisses auf Grund einer Erhohung der anthropogenen NO,- und CO-Emissionen (in % Volumenmi-
schungsverhiltnis im Bezug auf ungestorte Referenzsimulation) (a) im Experiment mit vorgeschrie-
bener SST und (b) im Experiment mit gekoppeltem Ozean. Abbildung c zeigt die Responseédnde-
rung des Lachgasmischungsverhiltnisses infolge interaktiv gekoppelter Chemie (Differenz der oben
gezeigten Abbildungen) und stellt sie der Responseénderung des 442-ppmv-COq-Erhéhungsexperi-
ment gegeniiber (Abbildung d). Die schwarze Linie markiert jeweils die Lage der Tropopause des
Referenzexperimentes.

Die Anderung des Lachgasresponses im voll gekoppelten System (Abbildung 7.9 c) zeigt
signifikante positive Werte in der unteren Stratosphiire.!> Genau wie im Methaninderungs-
muster ist der Grund die stédrkere Abkiihlung der Stratosphére in der Erhchungssimulation
mit gekoppeltem Ozean. Die Unterschiede zum COsy-angetriebenem Experiment lassen sich
wieder durch das COs-induzierte Abkiihlungsmuster der Stratosphéire und das verstarkte
Tropical-upwelling erkliren (sieche Abbildung 7.9 d).

15Gignifikanztest in Abbildung A5 des Anhangs.
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7.2 Response und Responseinderung ausgewéhlter phy-
sikalischer Parameter

7.2.1 Temperatur

Die Darstellungsweise des Responses und der Responseénderung in physikalischen Parame-
tern, die im Folgenden vorgestellt werden, ist ein wenig anders als im Fall der im vorangegan-
genen Abschnitt gezeigten Anderungsmuster chemischer Spurengase (siche Abbildung 7.10).
Das jeweilige Teilbild a beschreibt hier den Response des Klima&nderungsexperimentes ohne
Chemie, das wie bereits in Kapitel 4 beschrieben, durch ein Vorschreiben der geénderten
strahlungsaktiven Gase aus dem skalierten Emissionsexperiment mit fester SST angetrie-
ben wird (siehe auch Tabelle 4.1, NOX/CO 10 uncoup)- Teilbild b zeigt dann den Response
im Erhéhungsexperiment mit interaktiv gekoppelter Chemie und Teilbild ¢ die Differenz
zwischen der Simulation mit und ohne Chemie, also die Responseinderung aufgrund der
Anwesenheit chemischer Riickkopplungen. Diesem wird in Teilbild d die Responseénderung
des COq-angetriebenen Erhohungsexperiment gegeniibergestellt.

(a) ochne Chemie (b) mit Chemie
Response chne chemische Response mit chemischen
Rickkopplung Rickkopplungen

Nox;coMLO,uncuup - REFMLO,coup NOXICOMLO . REFMLO
coup coup

(c) Diff. (Chemie-ohne Chemieg) (d) Differenz CO2

Responsednderung infolge Responsednderung infolge
interaktiver Chemie interaktiver Chemie im CO,-
Erhdhungsexperiment

Nox}coMLOcoup - NOXICOMLO,uncoup 442CO2ML0,coup' 442c°2ML0,uncuup

Abbildung 7.10: Schematische Beschreibung der im Folgenden dargestellten Abbildungen phy-
sikalischer Responsemuster fiir das durch NO,- und CO-Emissionen angetriebene Erh6hungsexpe-
riment. Teilbild a zeigt den Response des Erhchungsexperimentes ohne Chemie, Teilbild b den
Response des Erhchungsexperiment mit Chemie, Teilbild ¢ die Differenz des Experimentes mit und
ohne Chemie. Teilbild d ermdglicht den Vergleich mit dem 442-pmmv-COs-Erhchungsexperiment.
Experimentabkiirzungen sind in Tabelle 4.1 zu finden.
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Abbildung 7.11: Zonalmittel (Jahresmittel) des Gleichgewichttemperaturresponses (in K) fiir
eine Erhohung der anthropogenen NO,- und CO-Emissionen (a) im Experiment ohne und (b) im
Experiment mit interaktiver Chemie. (c) zeigt die Differenz zwischen den zwei emissionsangetrie-
benen Anderungsmuster. (d) stellt die Differenz des COs-angetrieben Erhchungsexperiment von
gleicher Antriebsstéirke dar.

Abbildungen 7.11 a und b stellen das zonal gemittelte Jahresmittel des Temperaturrespon-
ses (in K) fiir das NO,- und CO-Erhthungsexperiment ohne und mit Chemieriickkopplun-
gen dar. Der Temperaturresponse in der Simulation ohne Chemie ist gekennzeichnet durch
eine Erwarmung der Troposphére und eine Abkiihlung der Stratosphére. Die Troposphére
erwarmt sich infolge der hier stattfindenden guten Durchmischung relativ homogen. Das
Erwédrmungsmuster ist hier dem aus der entsprechenden COo-Erhéhungssimulation dhnlich.
Die Abkiihlung der Stratosphére hingegen ist durch eine maximale Abkiihlung in der unteren
tropischen Stratosphére und einer abnehmenden Abkiihlung in der mittleren Stratosphére
sowie einer geringen Abkiihlung in den hohen Breiten der Stratosphére gekennzeichnet (Ab-
bildung 7.11 a). Die Zunahme des als Treibhausgas wirkenden Ozons in der Troposphére (Ab-
bildung 7.5 a) ist fiir die troposphérische Erwidrmung und stratosphérische Abkiihlung ver-
antwortlich. Es ist deutlich zu erkennen, dass oberhalb des troposphérischen Ozonmaximums
eine maximale Abkiihlung und unterhalb eine maximale Erwarmung stattfindet. Zusétzlich
bewirkt die Ozonzunahme durch Absorption kurzwelliger Strahlung eine Erwarmung in fast
in der gesamten Atmosphére. Dieser Erwarmung wird in der Stratosphére jedoch durch den
negativen langwelligen Strahlungseffekt iiberkompensiert. Der Vergleich mit dem typischen
COs-Temperaturresponsemuster (am Beispiel eines COq-Verdoppelungsexperimentes in Ab-
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bildung 6.5 a zu sehen) treten deutliche Unterschiede im stratosphérischen Abkiithlungsmu-
ster auf. Im Falle der COo-Erhohung verstéarkt sich die Temperaturabnahme mit der Hohe,
bis zum Modelloberrand. Diese Unterschiede in der Anderung des vertikalen Temperaturpro-
fils beeinflussen die Stabilitidt der Stratosphére. In der CO,-Simulation kommt es dadurch
zu einer Destabilisierung der Stratosphire und in der emissionsangetriebenen Simulation
hingegen zu einer Stabilisierung, was wiederum die hier nicht stattfindende Verstdrkung des
Tropical-upwellings erkldrt (nicht durch Abbildung gezeigt).

Abbildung 7.11 ¢ zeigt die Anderung des Temperaturresponses aufgrund chemischer Riick-
kopplungen, welche durch die Differenz zwischen dem Klimadnderungsexperiment mit Che-
mie und ohne Chemie bestimmt ist. Eine signifikante zusétzliche Abkiihlung in der unteren
tropischen Stratosphére und eine signifikante Verringerung der Abkiihlung in der mittleren
tropischen Stratosphiire sind zu verzeichnen.'® Der Vergleich mit der in Abbildung 7.11 d
dargestellten Anderung des Temperaturresponses infolge einer CO,-Erhéhung zeigt, dass die
Temperaturabnahme in der unteren tropischen Stratosphére in beiden Féllen auf die dort
in den Modellen mit interaktiver Chemie stattfindende Ozonabnahme (Abbildung 7.11 ¢
und d) zuriickzufiihren ist. Ursache fiir die signifikante Temperaturzunahme in der mitt-
leren tropischen Stratosphéire im emissionsangetriebenen Experiment ist die oberhalb der
Ozonabnahme stattfindende langwellige Erwarmung. Die Temperaturabnahme in der mitt-
leren antarktischen Stratosphére, die sich meist als nicht signifikant erweist, ist durch die
dort stattfindende relativ starke Wasserdampfabnahme (siehe 7.12 ¢) bedingt. Das COs-
Erhohungsexperiment in Abbildung 7.11 d zeigt eine stirkere Temperaturzunahme in der
mittleren tropischen Stratosphére, da hier zusétzlich zum positiven langwelligem Strahlungs-
effekt durch die Ozonabnahme in der unteren tropischen Stratosphére eine starke Erwérmung
durch den positiven kurzwelligen Strahlungseffekt, bedingt durch die signifikante Ozonzu-
nahme in der mittleren Stratosphéire (Abbildung 7.5 d) zu verzeichnen ist. Auch in den
nordlichen hohen Breiten der Stratosphére ist dieser, durch eine Ozonzunahme bedingte,
positive kurzwellige Strahlungseffekt zu sehen. Die Abkiihlung in der unteren siidlichen
Stratosphére der hohen Breiten ist durch die dort stattfindende Ozonabnahme erklarbar. In
der Troposphére wird in beiden Fillen (der Emissions- und COs-angetriebenen Simulation)
der Temperaturresponse durch die zusétzlichen chemischen Riickkopplungen nur geringtfiigig
verindert und ist im zonalen Mittel meist nicht signifikant.!”

7.2.2 Wasserdampf

Die oben gezeigte Anderung in der Temperatur hat wieder einen Einfluss auf den Was-
serdampf (siehe Abschnitt 6.2). Abbildungen 7.12 a und b fassen den zonalen Response
des Wasserdampfes im NO,- und CO-Emissionsexperiment mit und ohne interaktive Che-
mie zusammen. Dargestellt werden jeweils die Anderungen in % relativ zum dazugehéri-
gen Referenzexperiment (also relativ zum Referenzexperiment ohne Chemie bzw. relativ
zum Referenzexperiment mit Chemie, das Referenzexperiment mit Chemie hat zusétzlich

16Gignifikanztest in Abbildung A7 des Anhangs.
17Signifikanztest in Abbildung A3 des Anhangs.
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Abbildung 7.12: Zonalmittel (Jahresmittel) der Wasserdampfianderung (in % relativ zum Re-
ferenzexperiment ohne Chemie) fiir eine Erhohung der anthropogenen NO,- und CO-Emissionen
(a) im Experiment ohne und (b) im Experiment mit interaktiver Chemie. (c) zeigt die Differenz
zwischen den zwei emissionsangetriebenen Anderungsmuster. (d) stellt die Differenz des COs-
angetrieben Erhohungsexperiment von gleicher Antriebsstérke dar.

eine Quelle fiir stratosphérischen Wasserdampf durch die Methanoxidation und daher eine
erhohte Wasserdampfhintergrundskonzentration).!® In beiden Experimenten kommt es zu
einer starken signifikanten Zunahme des Wasserdampfmischungsverhéltnisses in der gesam-
ten Atmosphére. Diese ist, wie im Kapitel 6 bereits ausfiihrlich beschrieben, im Falle der
troposphérischen Wasserdampfzunahme durch die Erwarmung der Troposphére bei nahezu
konstanter relativen Feuchte und im Falle der stratosphérischen Wasserdampfzunahme durch
die Zunahme der tropischen Coldpoint-Temperatur bedingt (siehe Abbildung 7.13 a).

Abbildung 7.12 ¢ stellt dann die Wasserdampfresponsednderung bei Beriicksichtigung der
emissionsbedingten Klimadnderung dar, wobei hier die absolute Differenz zwischen dem
Experiment mit und ohne Chemie gebildet und in Relation zum Referenzexperiment mit
Chemie gestellt wird. Damit entspricht das in Abbildung ¢ dargestellte Anderungsmuster
nicht die Differenz der Abbildungen 7.12 a und b. Eine geringere Zunahme des stratosphéri-
schen Wasserdampfes (Abbildung 7.12 ¢) im Falle der Simulation mit interaktiv gekoppelter
Chemie ist durch die geringere Zunahme der Coldpoint-Temperatur in diesem Experiment

18Der absolute Response im Wasserdampfmischungsverhiltnis ist in Abbildung A8 des Anhangs zu finden.
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Abbildung 7.13: Zonaler Response der Coldpoint-Temperatur in Folge neunfach erhohter an-
thropogener NO,- und CO-Emissionen (Abbildung a) und in Folge einer Erhohung der COs-
Konzentrationen auf 442 ppmv (Abbildung b). Der Response mit interaktiver Chemie (durch-
gezogene Linie) und der Response ohne Chemie (gestrichelte Linie) sind jeweils dargestellt.

hervorgerufen (Abbildung 7.13 a). Eine starke, signifikante Wasserdampfabnahme!? ist in der
unteren Stratosphére zu finden. In der mittleren Stratosphére hingegen ist nur eine schwa-
che, meist nicht signifikante Abnahme des Wasserdampfresponses zu verzeichnen, da die
Wasserdampfabnahme hier durch die im Experiment mit Chemie stattfindende Bildung von
Wasserdampf durch Methanoxidation, die mit zunehmender Hohe an Bedeutung gewinnt,
modifiziert ist. Der Wasserdampfresponse in der Troposphére ist bei Beriicksichtigung von
chemischen Wechselwirkungen leicht erhoht, da diese Werte jedoch grofitenteils statistisch
nicht signifikant sind, ist hier keine Interpretation méglich.?

Der Vergleich mit dem COs-angetriebenem Klimadnderungsexperiment in Abbildung 7.12
d zeigt auch in diesem eine signifikante Abnahme des Wasserdampfresponses in der Strato-
sphére, was sich wiederum durch die geringere Zunahme der Coldpoint-Temperatur erkldren
liisst (siehe Abbildung 7.13 b, die Anderung in der CPT ist im COy-Experiment etwas klei-
ner). Die zonalen Struktur der stratosphérischen Wasserdampfianderung weist aber Unter-
schiede auf. So findet sich die geringere relative Abnahme des Wasserdampfes in der mittleren
Stratosphére, die im emissionsangetriebenen Experiment zu sehen ist, im COq-Experiment
nicht wieder. Da die Abkiihlung der mittleren Stratosphére im COs-Erhohungsexperiment
grofer ist, verlauft die temperaturabhéngige Methanoxiation (siehe Reaktion 2.16) hier lang-
samer. Somit hat im COs-angetriebenen Klimaerwarmungsexperiment die Methanoxidation
einen geringeren Einfluss auf die Wasserdampfresponseénderung.

19Gignifikanztest in Abbildung A7 des Anhangs.
20Gignifikanztest in Abbildung A7 des Anhangs.
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7.3 Chemische bedingte Strahlungsriickkopplungen

7.3.1 Strahlungsriickkopplung von strahlungsaktiven Gasen

Analog zu Kapitel 6 werden im Folgenden die Riickkopplungen strahlungsaktiver Spuren-
gase im emissionsangetriebenen Klimasensitivitdtsexperiment vorgestellt. Die Bestimmung
der durch interaktive Chemie hervorgerufenen Strahlungsriickkopplungen ist hier etwas kom-
plizierter als im COq-Experiment, da chemisch aktive Gase in diesem Fall auch den Strah-
lungsantrieb auslosen. In Tabelle 7.1 werden die normierten Strahlungsantriebe fiir das
Emissionserhhungsexperiment mit fester SST sowie fiir das Emissionserhohungsexperiment
mit gekoppeltem Ozean gezeigt. Der fiir das Ozondnderungsmuster (Abbildung 7.5 a und b)
berechnete Strahlungsantrieb wird auf die jeweilige Anderung der globalen Bodentemperatur
normiert (normierter Strahlungsantrieb: RF(AQOj3)/AT,,s. Im Fall des Erhohungsexperi-
mentes mit fester SST wird der Ozonstrahlungsantrieb auf die Anderung der globalen Boden-
temperatur des Experimentes ohne Chemie (NOX/CO /10 uncoup) normiert (0.76 K), da die-
ses vom Ozonédnderungsmuster des Erhohungsexperimentes mit fester SST angetrieben wird.
Der normierte Strahlungsantrieb wird, der Einheit (Wm 2K 1) wegen, ebenfalls, wie der
Riickkopplungsparameter, mit « bezeichnet. Das voll gekoppelte Klimadnderungsexperiment
(NOX/COpmLo,coup) Wird hingegen von der Ozondnderung aus Abbildung 7.5 b angetrieben.
Der hieraus resultierende Strahlungsantrieb wird durch die Anderung der globalen Boden-
temperatur des Experimentes mit Chemie (0.69 K) geteilt. Die Differenz dieser normierten
Strahlungsantriebe ergibt die chemischen Riickkopplungsparameter des emissionsangetriebe-
nen Erwirmungsexperimentes. Die Riickkopplung iiber Ozon stellt mit -0.166 Wm 2K !
die stiarkste chemische Riickkopplungskomponente dar. Die Strahlungsriickkopplungen iiber
Methan und Lachgas sind wieder vernachlassighar und werden aus diesem Grund nicht in die
Tabelle mitaufgenommen. Im Gegensatz zum CO,-Verdoppelungsexperiment (siehe Tabelle
6.1, Kapitel 6) dominiert in dieser Simulation die Riickkopplung iiber troposphérisches Ozon
(-0.116 Wm2K~!) und jene iiber stratosphérisches Ozon (-0.048 Wm™2K ') wird relativ
unbedeutender.

Abbildung 7.14 stellt den zonalen Verlauf der Ozonstrahlungsriickkopplung an der Tro-
popause fiir die kurzwellige, langwellige sowie die Nettokomponente im NO,- und CO-
Emissionserhhungsexperiment dar. Gezeigt wird der Strahlungsriickkopplungsparameter
des Gesamtozons (Abbildung 7.14 a), des troposphérischen Ozons (Abbildung 7.14 b) und
des stratosphérischen Ozons (Abbildung 7.14 ¢). Die kurzwellige Strahlungsriickkopplung
des Gesamtozons ist sehr klein, der langwellige Anteil dominiert und ist durchgehend negativ
mit den betragsméfig kleinsten Werten in den siidlichen niederen Breiten und betragsméfig
grofiten Werten in den nordlichen Subtropen.

Das zonale Profil des kurzwelligen Ozonriickkopplungsparameters ist begriindet durch die
Ozonabnahme in der Troposphére (siehe Abbildung 7.5 ¢), welche eine negative kurzwellige
Strahlungsriickkopplung verursacht und durch die Ozonabnahme der Stratosphére, die eine
positive kurzwellige Strahlungsriickkopplung verursacht. Abbildung 7.14 b bestétigt den
negativen Verlauf im Kurzwelligen fiir die troposphérische Ozondnderung und die positi-



88 7. Klimagleichgewichtssimulationen mit erhéhten NO,- und CO-Emissionen

Tabelle 7.1: Normierter Strahlungsantrieb o (auf die jeweilige Anderung der globalen Boden-
temperatur) im NO,- und CO-angetriebenen Erhshungsexperimentes ohne und mit Chemie. Die
Differenz des normierten Strahlungsantriebs beschreibt den chemischen Riickkopplungsparameter
a. Im Falle von Wasserdampf ist der Riickkopplungsparameter bzw. die Anderung des Riickkopp-
lungsparameters infolge interaktiver Chemie gezeigt.

NOX/COgsrcoup NOX/COprocoup  Differenz

[(Wm—2K™1] [(Wm—2K™1] (Wm™2K™1]
a(03) 1.555 1.308 20.166
a(Og, tropo) 1.345 1.229 -0.116
a(Os3, strato) 0.241 0.193 -0.048
a(H,0) 2.924 2.860 -0.064
(1,0, tropo) 2.649 2.626 10.023
a(H,0, strato) 0.278 0.238 20.040

ven Werte im Kurzwelligen fiir die stratosphérische Ozonéanderung (Abbildung 7.14 ¢). So
kompensieren sich die negative Strahlungsriickkopplung iiber troposphérisches Ozon und die
positive iiber stratosphérisches Ozon und fiithren zu einer geringen Gesamtozonriickkopplung
im Kurzwelligen.

Der zonale Verlauf der langwelligen Komponente des Ozonriickkopplungsparameters ist so-
wohl durch die troposphérische als auch die stratosphérische Ozonabnahme auf Grund der
chemischen Riickkopplungen (Abbildung 7.5 ¢) bestimmt. So zeigt Abbildung 7.14 b, dass
die negative langwellige Strahlungsriickkopplung des Gesamtozons von der troposphérischen
Strahlungsriickkopplung stark beeinflusst wird. Aber auch die stratosphérische Ozonab-
nahme fithrt zu einer negativen langwelligen Strahlungsriickkopplung (sieche Abbildung 7.14
¢) und verstirkt damit die negative langwellige Strahlungsriickkopplung des Gesamtozons.

7.3.2 Strahlungsriickkopplungséinderung von Wasserdampf

Der Tabelle 7.1 ist auch der Riickkopplungsparameter von Wasserdampf fiir das Experi-
ment mit und ohne Chemie zu entnehmen. FEr wird wiederum durch die Differenz der
Riickkopplungen in der Simulation mit und ohne interaktive Chemie bestimmt. Der be-
treffende Wasserdampfriickkopplungsparameter im Experiment mit Chemie ist etwas kleiner
und es ergibt sich eine negative Anderung des Wasserdampfriickkopplungsparameters um
-0.064 Wm~2K~'. Die Anderung im stratosphérischen Wasserdampfriickkopplungsparame-
ter (-0.040 Wm 2K ') dominiert die des troposphirischen Wasserdampfriickkopplungspara-
meters (-0.023 Wm™2K~'). Auch hier ist infolge der nicht signifikanten Responseéinderung
von troposphérischem Wasserdampf (sieche Abbildung A7 im Anhang dieser Arbeit) die be-
rechnete Riickkopplungsparameterdnderung von Wasserdampf qualitativ nicht belastbar.
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Abbildung 7.14: Zonalmittel des Ozonstrahlungsriickkopplungsparameters ags. Gezeigt sind
kurzwellige, langwellige und netto Komponente fiir (a) das Gesamtozon, (b) das troposphérische
Ozon und (c) das stratosphérische Ozon im Erhchungsexperiment mit 9-fach erhéhten anthropo-
genen NO,- und CO-Emissionen.

7.4 Zusammenfassung der Strahlungsriickkopplung in
allen Erh6hungsexperimenten

Die Tabellen 6.1, 6.2 und 7.1 fassen die Strahlungsriickkopplungsparameter aller in der vor-
liegenden Arbeit durchgefiihrten Erhéhungsexperimente zusammen. Der Vergleich der Riick-
kopplungsparameter des Experimentes mit erhohten CO,-Konzentrationen und des Experi-
mentes, das durch NO,- und CO-Emissionen angetrieben wird, ldsst erkennen, dass beide
Erhéhungsexperimente eine negative Ozonriickkopplung aufweisen, wobei die Ozonriickkopp-
lung im emissionsangetriebenen Experiment betragsmiBig deutlich gréfer (-0.166 Wm 2K 1)
als die des COy-Verdoppelungsexperimentes (-0.023 Wm 2K 1) ist. Die negative Ozonriick-
kopplung wird im Emissionserh6hungsexperiment dominiert durch die Riickkopplung iiber
troposphiirisches Ozon (-0.116 Wm2K~!). Im CO,-Erhshungsexperiment liefert dagegen
die Riickkopplung iiber stratosphirisches Ozon (-0.031 Wm 2K ') den héheren Anteil. In
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beiden Experimenten ldsst sich eine Abnahme des Riickkopplungsparameters iiber stra-
tosphérischen Wasserdampf von gleicher Groflenordnung feststellen. Wie bereits erwahnt
ist die in beiden Simulationen nicht signifikante Anderung des troposphirischen Wasser-
dampfresponses dafiir verantwortlich, dass der berechnete Wert der troposphérischen Was-
serdampfriickkopplungsdnderung nicht mit hinreichendem Vertrauen interpretiert werden
kann.

Zusammenfassend lésst sich sagen, dass die Stérke eines Riickkopplungsmechanismus von
der Antriebsart abhéngig sein kann und somit unterschiedlich starke Riickkopplungsparame-
ter im emissions- und COs-angetriebenen Erhchungsexperiment auftreten. Dies ist qualitativ
versténdlich, da durch eine globale Erwarmung hervorgerufene Riickkopplungen anders auf
die chemischen Spurengase wirken, wenn diese selber durch den priméren Antrieb veréndert
wurden. Des Weiteren zeigen sich auch fiir eine geénderte Antriebsstérke (COy-Erh6hungs-
experimente, siehe Kapitel 6) unterschiedliche Riickkopplungsparameter. Diese Empfind-
lichkeit der Riickkopplungen von Detail des Antriebsmechanismus fithrt zu Nichtlinearitaten
und bedeutet eine weitere schwerwiegende Herausforderung fiir das Konzept der konstanten
Klimasensitivitét (siche Kapitel 2). Um jedoch einen tieferen Einblick in alle wirkenden
Riickkopplungen zu bekommen sowie die Anderung physikalischer Riickkopplungskompo-
nenten infolge interaktiver Chemie zu bestimmen, bedarf es einer kompletten Riickkopp-
lungsanalyse. Nur so ist die Sensitivitdt aller Strahlungswirkungen und -riickkopplungen
gegeniiber den unterschiedlichen Antriebsmechanismen abschliefend zu bewerten, was im
folgenden Kapitel deutlich wird.



Kapitel 8

Klimasensitivitat im
Klima-Chemie-Modellsystem

Die Summe aller im Modellsystem wirkenden Riickkopplungen bestimmt die Klimasensiti-
vitit dieses Systems (siehe Kapitel 2). In den durchgefiihrten Sensitivitdtsstudien mit inter-
aktiv gekoppelter Chemie wirken neben den physikalischen Riickkopplungen auch chemische
Riickkopplungen. Inwieweit letztere die Klimasensitivitdt in COs-Erhéhungsexperimenten
beeinflussen, wird in Abschnitt 8.1 beschrieben. Abschnitt 8.2 stellt den im Modellsystem
ohne Chemie bei einer CO,-Versechsfachung auftretenden 'Runaway Greenhouse Effect” vor
und untersucht die Frage, ob das interaktiv gekoppelte Klima-Chemie-Modell diesen unter-
binden kann. Des Weiteren wird der Einfluss der interaktiven Chemie auf die Klimasensiti-
vitdt in emissionsangetriebenen Sensitivitdtsexperimenten untersucht (Abschnitt 8.3). Den
Abschluss dieses Kapitels liefert Abschnitt 8.4, in dem die vorgestellten Ergebnisse diskutiert
und bewertet werden.

8.1 Klimasensitivitat in CO,-Erh6hungsexperimenten

In Kapitel 6 wurden die im Klima-Chemie-Modell wirkenden Riickkopplungen iiber die
strahlungsaktiven Gase in CO,-Erhéhungsexperimenten zusammengefasst. Diese chemischen
Riickkopplungen nehmen, wie in Abschnitt 2.1.2 dargelegt, Einfluss auf die Grofie der Kli-
masensitivitdt. Dieser wird im Folgenden néher beschrieben und quantifiziert.

In Abbildung 8.1 ist die zeitliche Entwicklung der globalen bodennahen Lufttemperatur
(Temperatur in einer Hohe von 2 m) in Folge einer COs-Verdoppelung (Strahlungsantrieb
4.13 Wm™2), relativ zum globalen und zeitlichen Mittelwert des Referenzexperimentes fiir
das Experiment mit und ohne interaktive Atmosphéirenchemie, dargestellt. Die Kurve des
Referenzexperimentes zeigt die Schwankungen der Monatsmittel um ihren langzeitlichen Mit-
telwert. Die Anderung in der globalen Bodentemperatur infolge einer CO,-Verdoppelung er-
reicht ihr neues Gleichgewicht nach einer Einschwingphase von etwa 20 Modelljahren sowohl

91
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Abbildung 8.1: Zeitliche Entwicklung der global gemittelten Anderung der bodennahen Lufttem-
peratur in einer 2*COq-Erhohungssimulation mit gekoppelter (—) und ohne gekoppelte Chemie
(- - -). Waagrechte Linien markieren den globalen langjiahrigen Mittelwert der Simulation im neu
erreichtem Gleichgewicht. Die Referenzsimulation (- - -) zeigt Schwankungen der Monatsmittel um
ihren langjéhrigen Mittelwert.

im Sensitivitdtsexperiment mit (durchgezogene Linie) als auch ohne (gestrichelte Linie) che-
mische Riickkopplungen. In waagrechten Linien ist zusétzlich der Gleichgewichtsresponse der
global und jahrlich gemittelten bodennahen Lufttemperatur eingezeichnet (ermittelt aus den
letzten 25 Simulationsjahren). Er ist im Experiment mit interaktiven chemischen Riickkopp-
lungen geringer (2.71 K) als im Experiment ohne Chemie (2.81 K). Somit ist die Klimasensi-
tivitdt durch das zusétzliche Wirken von chemischen Riickkopplungen reduziert. Die relative
Differenz in der Klimasensitivitit ist zwar mit etwa -4% klein, aber statistisch signifikant auf
dem 95%-Niveau. Grund fiir die Dampfung der Klimasensitivitit sind die negativen Riick-
kopplungen iiber die Chemie, die im Detail in Kapitel 6 erlautert wurden. Aus Tabelle 6.1
(siehe Kapitel 6) geht hervor, dass die wichtigste chemische Strahlungsriickkopplung im CO,-
Verdoppelungsexperiment die negative Strahlungsriickkopplung iiber Ozon ist (o« = —0.022
Wm=2K™1), wobei dieser negative Wert hauptsichlich auf die Strahlungsriickkopplung iiber
stratosphérisches Ozon (o = —0.031 Wm™2K~!) zuriickzufithren ist. Auflerdem #ndert
sich der Wasserdampfriickkopplungsparameter durch chemische Riickkopplungsmechanismen
um -0.027 Wm 2K !, was zu einer weiteren Didmpfung der Klimasensitivitit fithrt. Auch
hier ist zum groBten Teil die Anderung in der stratosphirischen Wasserdampfriickkopplung
(= —0.034 Wm2K~') verantwortlich.

Wie in Kapitel 6 bereits kurz dargestellt, wurden, neben dem CO,-Verdoppelungsexperiment,
weitere COqo-Erhdhungsexperimenten durchgefiihrt, um die Linearitéit von Klimasensitivitat
und Riickkopplungsparameter in Abhéngigkeit von der Antriebsstéirke zu priifen. Hierzu
zéhlen ein 442-ppmv-Erhéhungsexperiment mit einen Strahlungsantrieb von 1.06 Wm ™2, ein
4*CO,-Erhéhungsexperiment mit einem Strahlungsantrieb von 8.93 Wm =2 und ein 6¥*CO,-
Erhohungsexperiment mit einem Strahlungsantrieb von 12.17 Wm=2. Tabelle 8.1 fasst die

Ergebnisse aller Erhchungsexperimente (mit und ohne Chemie) fiir die Anderung der boden-
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Abbildung 8.2: Zeitliche Entwicklung der global gemittelten Anderung der bodennahen Luft-
temperatur in einer 2*COs- und einer 4*COq-Erhohungssimulation mit gekoppelter (—) und ohne
gekoppelte Chemie (- - -) .

nahen Temperatur, den Klimasensitivititsparameter, und das 95%-Konfidenzintervall des
Klimasensitivitdtsparameters zusammen. Das Konfidenzintervall wurde anhand der Stan-
dardabweichung von AT, s berechnet, weil der Strahlungsantrieb als deterministisch be-
stimmte Grofe gelten kann, der keine statistische Schwankungen aufweist (Stuber, 2001).
Da die Zeitreihen der globalen Bodentemperatur eine erhebliche Autokorrelation aufweisen
(z.B. an der langperiodischen Variabilitdtskomponente der Referenzsimulation in Abbildung
8.1 zu sehen), wurde die Anzahl der Freiheitsgrade auf der Basis einer Autokorrelationsana-
lyse auf einen Stichprobenumfang von statistisch unabhéngigen Werten reduziert (Zwiers und
von Storch, 1995). Die folgende Beschreibung der Ergebnisse behandelt nur die 2¥*CO,- und
4*CO,-Erhohungsexperimente, da das 442-ppmv-Erhchungsexperiment hart an der Grenze
der Signifikanz ist (siehe auch Konfidenzintervall des Klimasensitivitidtsparameters in Tabelle
8.1). Des Weiteren ist in Abbildung 8.2 der zeitliche Verlauf der globalen Bodentempera-
turdnderung fiir drei der CO5-Experimente mit und ohne interaktive Chemie dargestellt. Der
Tabelle 8.1 kann entnommen werden, dass die relative Anderung des Klimasensitivititspa-
rameters aufgrund interaktiver Chemie mit der auslosenden CO»-Storung zunimmt. Die
relative Ddmpfung der Klimasensitivitit ist im COs-Verdoppelungsexperiment (etwa -4%)
deutlich geringer als im COs-Vervierfachungsexperiment (etwa -8%). Die Zunahme von A
mit steigendem Strahlungsantrieb, wie sie in Tabelle 8.1 ersichtlich ist, widerspricht generell
der Theorie des konstanten Klimasensitivitdtsparameters. Das heifit, auch die Beriicksichti-
gung chemischer Riickkopplungen 16st dieses Problem nicht.

Tabelle 6.2 in Kapitel 6 zeigt, dass in allen COs-Erhchungsexperimenten die Ozonriickkopp-
lung und die Anderung in der Wasserdampfriickkopplung die Klimasensitivitit beeinflussen,
wobei diese Werte wieder stark von der jeweiligen stratosphérischen Riickkopplungen do-
miniert sind. Die Riickkopplung tiber Ozon wird mit zunehmender Stérung kleiner (Riick-
kopplungsstéirke von -0.022 Wm 2K ! im 2*CO,y-Erhshungsexperiment gegeniiber -0.015
Wm™2K~! im 4*COy-Erhohungsexperiment) und die geéinderte Riickkopplung iiber den
Wasserdampf wird gréfer (Riickkopplungsstirke von -0.027 Wm 2K ~! im 2*CO,-Erhshungs-
experiment gegeniiber -0.047 Wm 2K ~! im 4*CO,-Erhohungsexperiment).
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Tabelle 8.1: Stratosphiren-adjustierter Strahlungsantrieb (RF'), Klimaresponse (AT, ), Kli-
masensitivitdtsparameter (A) fiir verschiedene COz-Stérungen und eine emissionsangetriebene
Storung, berechnet aus Klimagleichgewichtssimulationen ohne und mit interaktiv gekoppelter Che-
mie (Abkiirzungsbezeichnungen der Simulationen sind in Tabelle 4.1 zu finden). Die fiir die Simu-
lationen mit interaktiv gekoppelter Chemie berechneten Parameter sind fett-gedruckt angegeben.
Zusitzlich zum Mittelwert von \ ist das 95%-Konfidenzintervall dargestellt.

Experiment RF ATur g A A 95%-Konf.
(Wm~?] K]  [K/Wm™?]  [K/Wm?
142C0211 20 uncoun 1.06 0.78 0.73 [0.67;0.79]
442CO21110.coup 0.67 0.63  [0.57; 0.68]
NOX/COnr0mmeony 122 0.76 0.63 [0.55; 0.67]
NOX /CO 1110, coup 0.84 0.69  [0.65; 0.73]
200211 20.unconp 4.13 2.91 0.70 [0.69; 0.72]
2%CO21110.coup 2.81 0.68 [0.66; 0.69]
45CO241 1.0 umeoup 8.93 8.13 0.91 [0.90; 0.92]
4*CO241/10 coup 7.52 0.84  [0.83; 0.85]
6*CO21110,uncoup 12.17 : : ;
6*C02ML0,coup 15.28 0.80 [0.75; 0.83]

8.2 Runaway-Greenhouse-Effekt

In Simulationen ohne interaktiv gekoppelte Chemie werden Ozon, Methan und Lachgas
durch eine vorgeschriebene Klimatologie beschrieben, die nicht auf eine Anderung des Kli-
mas in Folge gednderter COy-Konzentrationen reagieren kann. Die Tropopause hingegen
erhoht sich mit zunehmender troposphérischer Temperatur (siehe Abbildung 6.6 a). Durch
die erhohte Lage der Tropopause gelangt stratosphérisches Ozon im Erwarmungsexperiment
in die obere Troposphére, da in Folge der vorgeschriebenen Ozonklimatologie keine inter-
aktive Verschiebung des starken Ozongradients an der Tropopause stattfinden kann. Die
grofere Ozonkonzentration in der Troposphére bewirkt nun eine zuséitzliche Erwérmung
des Systems Troposphére-Erdboden. Ubersteigt das Erhohungsexperiment einen kritischen
Wert in der Erhohung der COs-Konzentration, im Falle der Gleichgewichtssimulationen mit
EMAC/MLO eine Versechsfachung der CO,-Konzentrationen, kommt es durch die oben
beschriebene kiinstliche troposphérische Ozonzunahme zu einem immer gréffer werdenden
Temperaturanstieg. Die global gemittelte bodennahe Temperatur erreicht kein Gleichgewicht
im Rahmen der 45 simulierten Jahre (sieche Abbildung 8.3, oberste Kurve). Effekte dieser
Art werden als 'Runaway Greenhouse Effect’ bezeichnet und sind in anderem Zusammen-
hang mit dem ECHAMS5-Klimamodell bereits berichtet worden (Heinemann, 2009). Es ist zu
erwarten, dass Simulationen mit interaktiv gekoppelter Atmosphéirenchemie, in denen sich
auch das Ozonfeld an das neue Gleichgewicht anpasst, diesen Runaway-Greenhouse-Effekt
unterbindet, da innerhalb der Tropopause nur fiir die Troposphére typische Ozonwerte auf-
treten konnen. Abbildung 8.3 bestétigt diese Erwartung im Falle einer Versechsfachung der
COq-Konzentrationen. Es zeigt sich, dass das 6*COq-Experiment mit interaktiven Chemie
nach einer Einschwingphase von 25 Jahren ein Gleichgewicht erreicht, bei einer Anderung der
globalen Bodentemperatur von 15.28 K. Da der Klimasensitivitdtsparameter aber auch in
den Erhchungsexperimenten mit interaktiver Chemie mit zunehmendem Antrieb grofier wird



8.3 Klimasensitivitdt in NO,- und CO-Erhchungsexperimenten 95

—-
(2]

-
N

[o+]

Bodentemperatur [K]
S

AN, e

o

I T e T e Y A O A |
80 82 84 86 88 90 92 94 96 98 00 02 04 06 08 10 12 14 18 18 20 22 24

Jahr

Abbildung 8.3: Zeitliche Entwicklung der global gemittelten Anderung der bodennahen Lufttem-
peratur in 6*COy Erhohungssimulation mit gekoppelter (—) und ohne gekoppelte Chemie (- - -).
Die Simulation ohne gekoppelte Chemie erreicht kein Gleichgewicht.

(siche Tabelle 8.1), ist ein Runaway-Greenhouse-Effekt bei noch hoheren Antrieben jedoch
nicht ausgeschlossen. Es ist nicht unwahrscheinlich, dass die mit erhchtem Strahlungsan-
trieb zunehmende Klimasensitivitdt und die Moglichkeit eines Runaway-Greenhouse-Effekt
zusammenhdngen. Im Rahmen dieser Arbeit konnte dieser Zusammenhang und die letzt-
endliche Ursache aber nicht aufgeklart werden.

8.3 Klimasensitivitiat in NO,- und CO-Erhéhungsex-
perimenten

Neben den COs-Erhohungsexperimenten wurde ein durch anthropogene NO,- und CO-
Emissionen angetriebenes Erhohungsexperiment durchgefiihrt (siche Kapitel 7). Strahlungs-
aktive Gase dndern sich im voll gekoppelten Klima-Chemie-Modell mit MLO nicht nur auf-
grund der erhchten Emissionen sondern auch aufgrund der geénderten Klimaparameter.
Abbildung 8.4 zeigt den zeitlichen Verlauf der bodennahen Temperaturdnderung im Modell
mit und ohne interaktive Chemie?! fiir ein Klimaerwirmungsexperiment, in dem die anthro-
pogenen NO,- und CO-Emissionen um einen Faktor 9 skaliert wurden. Die Klimasensitivitat
ist im Experiment ohne Chemie mit 0.76 K etwas kleiner als im Experiment mit Chemie (0.84
K), wobei diese Differenz auf dem 95%-Signifikanzniveau nicht signifikant von Null verschie-
den ist. Die Beriicksichtigung chemischer Riickkopplungen fiihrt daher nur zu einer marginal
signifikanten Anderung der Klimasensitivitit. Die in diesem Erhéhungsexperiment wirken-
den Riickkopplungen wurden bereits in Tabelle 7.1 (siehe Kapitel 7) zusammengefasst. Aus
dieser Tabelle geht hervor, dass die Riickkopplungsstirke von Ozon mit -0.166 Wm 2K 1
und die Anderung der Riickkopplungsstiirke von Wasserdampf mit -0.064 Wm 2K ! negativ
ist. Die berechneten negativen Riickkopplungsparameter infolge interaktiver Chemie stehen
somit qualitativ nicht im Einklang mit der positiven Anderung der Klimasensitivitit (siche

21 Beschreibung der emissionsangetriebenen Simulation ohne Chemie ist in Abschnitt 4.3 zu finden.
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Abbildung 8.4: Zeitliche Entwicklung der global gemittelten Anderung der globalen Bodentem-
peratur in einer durch NO,- und CO-angetriebenen Erhhungssimulation mit gekoppelter (—) und
ohne gekoppelter Chemie (- - -).

Tabelle 7.1). Das heiBt, dass andere Anderungen in physikalischen Riickkopplungen durch
interaktive Chemie fiir dieses positive Anderung verantwortlich sein miissen. So kénnte zum
Beispiel eine Anderung im Ozonfeld zu einer gedinderten Lapse-rate-Riickkopplung fithren.
Um dieses Ergebnis zu erklidren wére eine vollstindige Riickkopplungsanalyse notwendig. Da
im Rahmen dieser Arbeit die Stuber-Methode (Abschnitt 2.2) zur Bestimmung von Riick-
kopplungen angewendet wurde, bei der keine Bestimmung der Wolkenriickkopplung méoglich
ist, konnte die vollstdndige Analyse aller physikalischen Riickkopplungsparameter leider nicht
durchgefiihrt werden. So miissen alle Riickkopplungsmechanismen mittels der in Abschnitt
2.2 vorgestellte PRP-Methode bestimmt werden, um den Grund fiir die positive Anderung
der Klimasensitivitit zu quantifizieren.

8.4 Diskussion der Ergebnisse

Zusammenfassend kann gesagt werden, dass die zusétzliche Beriicksichtigung von chemischen
Riickkopplungen in COs-Erhohungssimulationen einen geringen dampfenden Effekt auf die
Klimasensitivitdt haben, der umso grofler wird, je hoher der Antrieb gewéhlt wird. Bei einer
Versechsfachung der COs-Konzentrationen erreicht das Sensitivitdtsexperiment mit interak-
tiver Chemie im Gegensatz zum Sensitivitdtsexperiment ohne Chemie ein Gleichgewicht, was
damit erklért werden kann, dass interaktives Ozon einen durch eine festgeschriebene Ozon-
verteilung bedingte, unrealistisch positive Strahlungsriickkopplung im Tropopausenbereich
unterbindet. Allerdings ist nicht klar, ob ein Runaway-Greenhouse-Effekt bei noch groflerem
Antrieb auftritt (siche oben).

Auch die Studie von Raes et al. (2010) untersucht den Effekt von Riickkopplungen iiber
die Atmosphérenchemie auf die Klimasensitivitdt und gelangt zu einem qualitativ &hnlichen
Ergebnis. Fiir eine Erhohung der Treibhausgase vom Jahr 2000 auf das Jahr 2100 (aus-
geloster Strahlungsantrieb von 6.63 Wm™2) ergab sich eine Abnahme der Klimasensitivitit
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um 1% durch die zusétzliche Anwesenheit von chemischen Riickkopplungen. Im Unterschied
zu meiner Arbeit werden in Raes et al. (2010) keine chemischen Riickkopplungen iiber die
Stratosphéarenchemie beriicksichtigt, da das verwendete Modell nur die Troposphérenchemie
und die Aerosolchemie umfasst. Doch wie die vorliegende Arbeit zeigt, tragen vor allem die
Riickkopplungen iiber die Stratosphéarenchemie wesentlich zur Dampfung der Klimasensiti-
vitit bei. So ist dies ein moglicher Grund, dass die Anderung der Klimasensitivitit infolge
interaktiver Chemie in Raes et al. (2010) etwas kleiner ausfillt als hier. Des Weiteren be-
schrankt sich diese Studie auf den Einfluss der zusétzlichen chemischen Riickkopplungen auf
die Klimasensitivitdt ohne die Riickkopplungsstirke dieser chemischen Riickkopplungen zu
quantifizieren. Auch auf die Anderung der Wasserdampfriickkopplungen durch interaktiv
gekoppelte Chemie, welche, wie die vorliegende Arbeit zeigt, einen wichtigen Beitrag zur
Dampfung der Klimasensitivitét liefert, wird in Raes et al. (2010) nicht eingegangen.

Wie in Abschnitt 8.3 erlautert, dndert sich die Klimasensitivitdt in einem mit interakti-
ver Chemie gekoppeltem Sensitivitdtsexperiment mit 9-fach anthropogen erhchten NO,-
und CO-Emissionen nicht signifikant. Daraus ist zu folgern, dass Klimasensitivitatssimu-
lationen, die durch Ozonstérungen aus geédnderten Emissionen angetrieben werden, nicht
unbedingt mit gekoppeltem Klima-Chemie-Modellen durchgefithrt werden miissen, um die
Klimasensitivitat hinreichend gut zu bestimmen. Der herkémmliche Weg, Strahlungsantrieb
und Klimaresponse durch den schrittweisen Einsatz von Chemie-Transportmodellen (CTM)
und Klimamodellen ohne interaktive Chemie zu bestimmen, liefert ein relativ genaues Er-
gebnis.

Insgesamt lésst sich feststellen, dass fiir Gleichgewichtssimulationen mit interaktiver Chemie
die lineare Approximation ATy, s = A * RF mit konstantem Klimasensitivitdtsparameter
A etwas besser erfiillt ist (siche Tabelle 8.1). Auflerdem geht aus Tabelle 8.1 hervor, dass
sich die 95%-Konfidenzintervalle von A fiir mit Atmosphérenchemie gekoppelte Experimente
mit gleicher Antriebsstérke iiberschneiden. Das 442-ppmv-COs-Erhohungsexperiment und
das durch NO,- und CO-Emissionen angetriebene Erhohungsexperiment haben beide einen
Antrieb von 1 Wm ™2 und zeigen nur geringe, im Fall des Emissionsexperimentes nicht signifi-
kante Unterschiede in der Klimasensitivitat. In fritheren Simulationen wurde gefunden, dass
Nicht-CO,-Stérungen, nicht zuletzt Ozonstorungen, leicht eine anormale Klimasensitivitét
mit sich bringen kénnen. Zum Beispiel finden Stuber et al. (2005) fiir eine Ozonstorung, die
auf die mittlere Troposphére der Extratropen beschriankt ist, eine Erhchung der Klimasen-
sitivitdt um ca. 30%. In der vorliegenden Arbeit ist der Effekt, auch bei nicht interaktiver
Chemie, geringer. Grund konnte die gléttere und realistischere Struktur der hier verwende-
ten Ozonstérungen sein (siehe z.B. Ponater, 2009). Genaueren Aufschluss wiirde auch hier
nur eine vollstéandige Riickkopplungsanalyse erlauben.
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Kapitel 9

Zusammenfassung und Ausblick

Die Reaktion des Klimasystems auf eine externe Storung (Strahlungsantrieb) ist aufler durch
die Stirke des Strahlungsantriebs auch durch die im System wirkenden Strahlungsiickkopp-
lungen bestimmt. Interaktive Klima-Chemie-Modelle bieten eine vollstdndigere Repréasenta-
tion des Klimasystems als herkommliche Klimamodelle ohne Atmosphéarenchemie. So sind
in Klima-Chemie-Modellen neben den physikalischen Riickkopplungen zusétzlich Riickkopp-
lungen iiber die strahlungsaktiven Gase (Ozon, Methan, Lachgas) moglich. Diese wurden
in meiner Dissertation erstmals quantifiziert und ihr Einfluss auf die Klimasensitivitat des
Modellsystems wurde untersucht.

Im Rahmen dieser Arbeit habe ich verschiedene Klimagleichgewichtssimulationen mit dem
Klima-Chemie-Modell EMAC durchgefiihrt, in welchem dynamischer Modellkern, physika-
lische Parametrisierungen (inklusive Strahlung), ozeanische Deckschicht und Chemiemodul
interaktiv miteinander gekoppelt werden konnen. Damit war es erstmals moglich, die Bedeu-
tung chemischer Riickkopplungsmechanismen zu beriicksichtigen. Einige Simulationen wur-
den durch eine Erhohung der COs-Konzentration, andere durch eine Erhéhung der anthro-
pogenen NO,- und CO-Emissionen angetrieben. Eine reine COs-Erhohung bewirkt in einem
interaktiven Klima-Chemie-Modell chemische Strahlungsriickkopplungen nur auf Grund der
sich &ndernden physikalischen Klimaparameter und deren Einfluss auf die Konzentrationen
der chemisch aktiven Spurengase. Im Falle eines emissionsangetriebenen Erhchungsexperi-
mentes ist die interaktive Atmosphérenchemie sowohl fiir den Strahlungsantrieb als auch fiir
die chemische Strahlungsriickkopplung verantwortlich.

Methodische Erweiterungen EMAC/MLO

Um diese Klimagleichgewichtsexperimente durchfithren zu konnen, wurde im Rahmen mei-
ner Arbeit fiir das Klima-Chemie-Modellsystem EMAC erstmals eine Konfiguration mit
interaktiv gekoppelter Chemie und gekoppeltem Deckschichtozean erstellt. Diese Konfi-
guration bedingt die Verwendung einer vereinfachten Atmosphérenchemie, um die langen,
rechenzeitintensiven Klimagleichgewichtssimulationen mit interaktiver Chemie durchfiihren
zu koénnen. Die quantitative Strahlungswirkung chemischer Riickkopplungskomponenten
konnte mit Hilfe der von Stuber et al. (2001) entwickelte Methode der Riickkopplungsanalyse
bestimmt werden, welche im Rahmen meiner Arbeit in EMAC implementiert und getestet
wurde.

99
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Zusammenfassung wissenschaftlicher Ergebnisse

CO;-Erhdhungsexperimente: Die Auswertung des COs-Verdoppelungsexperimentes mit
interaktiver Chemie ergab, dass die durch eine Erh6hung der CO5-Konzentration induzierten
gednderten Klimaparameter die Responsemuster strahlungsaktiver Gase signifikant beein-
flussen. Die fiir die Konzentrationsidnderungsmuster verantwortlichen Mechanismen konnten
weitgehend identifiziert werden. Es stellte sich heraus, dass das simulierte Ozoné&nderungs-
muster in einem wirmeren Klima, vor allem in der Stratosphire, signifikante Anderun-
gen aufweist. Die Abnahme von Ozon in der unteren tropischen Stratosphére lief§ sich auf
verstirktes Tropical-upwelling zuriickfithren, was in Ubereinstimmung mit aktuellen Mo-
dellstudien steht, in denen die Meeresoberflachentemperatur kiinstlich erhoht wurde (z.B.
Garny, 2010). Die positive Ozondnderung in den stratosphérischen mittleren Breiten hinge-
gen ist durch einen verlangsamten Ozonzerstorungszyklus verursacht (z.B. Haigh und Pyle,
1982). Die Anderungen in den troposphirischen Ozonkonzentrationen wiederum konnten
weitgehend durch gednderte Auswaschprozesse (hydrologischer Zyklus) und gednderte Blitz-
NO,-Emissionen erklért werden. Stratosphérische Konzentrationsinderungen in Methan
und Lachgas sind hauptséchlich durch geédnderte chemische Reaktionen in einer kélteren
Stratosphére verursacht, wie sie sich infolge einer COs-Erhchung einstellt. Die Annahme
von festen Bodenkonzentrationen fiir Methan und Lachgas hat zur Folge, dass sich diese
Gase in der Troposphére kaum merklich &ndern.

Um die Bedeutung der einzelnen Riickkopplungsparameter auf die Klimasensitivitdt zu
bestimmen, wurden die Strahlungsriickkopplungen von Ozon, Methan und Lachgas aus
den jeweiligen Anderungsmustern berechnet. Das Ergebnis ist eine negative Riickkopplung
iiber Ozon (-0.022 Wm™2K™1), wobei hier die Riickkopplung iiber stratosphiirisches Ozon
(-0.031 Wm2K™1!) stark dominiert. Die Strahlungsriickkopplungen iiber Methan und Lach-
gas hingegen sind vernachléssigbar klein. Bedingt durch chemische Riickkopplungen dndern
sich auch einige der physikalischen Riickkopplungskomponenten. So zeigte sich fiir das
chemisch riickkoppelnde Experiment eine Anderung in der Wasserdampfriickkopplung um
-0.027 Wm—2K~!. Diese wird durch die negative Anderung der stratosphirischen Wasser-
dampfriickkopplung bestimmt und ist mit -0.034 Wm™2K~! in etwa gleich gro wie die
Riickkopplung iiber stratosphérisches Ozon.

Die Klimasensitivitat ist durch den Einfluss von chemischen Riickkopplungen signifikant
gegeniiber dem Experiment ohne Chemie geddmpft (-0.1 K). Dieser relativ geringen Ande-
rung in der globalen Bodentemperatur (4%) steht allerdings eine stark signifikante Anderung
des Temperaturresponses in der Stratosphére gegeniiber. So ist eine Temperaturabnahme
von -1 K in der unteren tropischen Stratosphére und eine Temperaturzunahme von 2 K in
der mittleren Stratosphére zu verzeichnen. Auch der stratosphérische Wasserdampfresponse
wird durch das Wirken von chemischen Riickkopplungen stark und signifikant beeinflusst.
Es zeigt sich, dass dieser im Experiment mit Chemie kleiner ist. Als Ursache fiir die nega-
tive Wasserdampfresponsednderung wurde die im Experiment mit Chemie etwas schwéchere
Erwarmung der Coldpoint-Temperatur identifiziert. Troposphérischer Wasserdampf spielt
hingegen fiir die Anderung der Klimasensitivitit keine signifikante Rolle.
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Aus weiteren CO-Erhohungsexperimenten mit kleineren oder grofleren Konzentrationsande-
rungen geht hervor, dass die Klimasensitivitdt mit zunehmendem CO,-Antrieb stéirker ge-
dampft wird. So ist im Falle eines COs-Verdoppelungsexperimentes die Klimasensitivitét
durch das Wirken von chemischen Riickkopplungen um 4% und im CO,-Vervierfachungs-
experiment um 8% gegeniiber dem Experiment ohne interaktive Chemie geddmpft. Die
Ursache fiir diesen Unterschied ist, dass eine zunehmende Antriebsstidrke zu nichtlinear
gednderten Riickkopplungen iiber Ozon und Wasserdampf fithrt. Ein weiteres Sensitivitats-
experiment wurde mit einer sechsfachen COs-Konzentration durchgefiihrt. Hier erreicht der
Response der globalen Bodentemperatur in der Modellkonfiguration ohne interaktive Che-
mie kein Gleichgewicht mehr (Runaway-Greenhouse-Effekt). Dies ist unter anderem auf die
festgeschriebene Ozonverteilung zuriickzufiithren, die im Falle einer Klimaerwidrmung eine
unrealistisch positive Strahlungsriickkopplung im Tropopausenbereich erzeugt (Heinemann,
2009). Im CO,-Versechsfachungsexperiment mit interaktiv gekoppelter Chemie hingegen
ist dieser Effekt durch das interaktiv agierende Ozonfeld unterbunden. Allerdings ist ein
Runaway-Greenhouse-Effekt im Fall von noch hoheren Antrieben nicht ausgeschlossen, da
sich auch in den Experimenten mit interaktiver Chemie eine allméhliche Erh6hung der Kli-
masensitivitdt mit zunehmender Antriebsstirke feststellen lésst.

NO,- und CO-Erhshungsexperimente: Neben COs-angetriebenen Erhohungsexperi-
menten wurden auch Experimente durchgefiihrt, in denen Ozonstérungen aus geénderten
Emissionen von Vorlaufersubstanzen als Klimaantrieb wirken. In diesen Simulationen wur-
den die anthropogenen NO,- und CO-Emissionen um einen Faktor 9 skaliert, was einen
Strahlungsantrieb iiber Ozon von etwa 1 Wm™2 verursacht. In der so angetriebenen Simula-
tion mit interaktiver Chemie lassen sich teilweise die gleichen chemischen Riickkopplungen
nachweisen wie in den COq-angetriebenen Simulationen. Es treten aber zusétzlich auch neue
Effekte auf, die auf der gednderten Wechselwirkung der verschiedenen Parameter und Pro-
zesse beruhen. So ergibt sich z.B. fiir das Ozondnderungsmusters in beiden Simulationen
eine Ozonabnahme in der unteren tropischen Stratosphére, welche sich jedoch durch unter-
schiedliche Riickkopplungsmechanismen erkléaren lésst. In der emissionsangetriebenen Simu-
lation ist die chemisch bedingte Ozonabnahme in der oberen Troposphire fiir dieses Muster
verantwortlich, wihrend es in der COs-angetriebenen Simulation durch verstéarktes Tropical-
upwelling verursacht wird. Die signifikante Ozonzunahme in der mittleren Stratosphére im
COs-Erhchungsexperiment ist im emissionsangetriebenen Experiment nicht vorhanden. Dies
kann auf die unterschiedliche starke Abkiihlung der Stratosphére zuriickgefiithrt werden, die
in beiden Simulationstypen durch unterschiedliche Gase (COy bzw. Ozon) verursacht wird.
Auch die Ozonchemie der Troposphére reagiert auf die geéinderte Antriebsart unterschiedlich.

Die Klimasensitivitat der durch NO,- und CO-Emissionen angetriebenen Erhéhungssimula-
tionen ist im Falle von interaktiv gekoppelter Chemie leicht, jedoch nicht signifikant, erhoht.
Die Quantifizierung ausgewéhlter Riickkopplungsparameter zeigt eine negative Riickkopp-
lung iiber Ozon (-0.166 Wm—2K~!). Verglichen mit dem CO,-angetriebenen Experiment ist
die Ozonriickkopplung in diesem Fall betragsmifiig grofer. AuBlerdem ist die Riickkopp-
lung iiber troposphirisches Ozon gréfler als die iiber stratosphérisches Ozon. Nur eine
vernachlassigbare Riickkopplung findet, dhnlich wie im COs-Erhohungsexperiment, iiber
Methan und Lachgas statt. Auch in dieser Simulation induzieren chemische Riickkopplun-
gen eine Anderung der physikalischen Riickkopplungen. So wurde eine negative Anderung
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des Wasserdampfriickkopplungsparameters infolge von interaktiv gekoppelter Chemie fest-
gestellt, die mit -0.040 Wm_%K_1 vergleichbar mit der des COs-Erhéhungsexperimentes ist.
Sie wird auch hier durch die Anderung der stratosphérischen Wasserdampfriickkopplung do-
miniert.

Die nicht signifikante Anderung der Klimasensitivitit ist nicht konsistent mit den oben
beschriebenen negativen, dampfenden Riickkopplungsparametern iiber Ozon und Wasser-
dampfinderung. Das heifit, dass andere, positive, Anderungen in physikalischen Riickkopp-
lungen fiir die nicht signifikante Anderung der Klimasensitivitit verantwortlich sein miissen.
Darum ist fiir das Gesamtverstédndnis der Balance der Riickkopplungen eine komplette Riick-
kopplungsanalyse nétig. Leider konnten die wichtigen Riickkopplungen durch Wolken mit
der in dieser Arbeit angewendeten Methode der Riickkopplungsanalyse nach Stuber et al.
(2001) nicht berechnet werden (siehe Ausblick).

Schlussfolgerungen

Diese Arbeit bietet einen umfassenden Uberblick iiber chemische Riickkopplungen in unter-
schiedlich angetriebenen Erhohungsexperimenten, in denen sowohl Antriebsstérke als auch
Antriebsart variiert wurden. Die Fragestellungen meiner Dissertation (siehe Kapitel 1) konn-
ten beantwortet werden:

Wie werhdlt sich der Response strahlungsaktiver Gase und physikalischer Klimaparameter
in Klimadnderungsexperimenten mit interaktiver Chemie?

e Die Konzentrationsdnderungsmuster, die zu den chemisch bedingten Riickkopplungen
fithren, konnten sowohl im CO,- als auch im emissionsangetriebenen Erhohungsexperi-
ment weitgehend identifiziert werden. Damit bieten interaktive Simulationen eine er-
weiterte Moglichkeit fiir ein verbessertes Prozessverstandnis.

e Die im interaktiv gekoppelten System wirkenden chemischen Riickkopplungen fiihren
zu konsistenten und markanten Anderungen in den physikalischen Riickkopplungen,
was z.B. fiir die Anderung im stratosphérischen Wasserdampf deutlich wird. Dessen
Bedeutung als positiver Riickkopplungsmechanismus ist im Modellsystem mit Chemie
signifikant reduziert.

Wie grofs ist die Riickkopplungsstirke von strahlungsaktiven Gasen im Vergleich zu physika-
lischen Rickkopplungen?

e Verglichen mit den physikalischen Riickkopplungskomponenten erweisen sich die Riick-
kopplungen iiber die strahlungsaktiven Gase als sehr klein. Der Vergleich mit dem ge-
genwartigen, anthropogenen Strahlungsantrieb des stratosphérischen Ozons auf Grund
anthropogener FCKW-Emissionen zeigt aber, dass die Riickkopplungen iiber strato-
sphérisches Ozon sowie die Riickkopplungsédnderung iiber stratosphérischen Wasser-
dampf von der gleichen Groflenordnung sind. Somit ist es wichtig, sie bei einer Beur-
teilung des gesamten Ozoneffekts zu beriicksichtigen.
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Wie variieren chemische Riickkopplungen bei gednderter Antriebsstirke und Antriebsart?

e Die Variation von Antriebsart und Antriebsstérke ruft unterschiedliche dominierende
Riickkopplungsprozesse hervor. Am Beispiel der Ozonriickkopplung wird deutlich, dass
im COs-angetriebenen Klimaerwiarmungsexperiment die stratosphérische Ozonénde-
rung wichtig ist, wiahrend in der emissionsangetriebenen Simulation die Strahlungsriick-
kopplung der troposphérischen Ozonénderung stérker ist.

Welchen Einfluss haben Riickkopplungen tiber strahlungsaktive Gase auf die Klimasensitivitdt
des Modellsystems?

e Der Einfluss chemischer Riickkopplungen auf die Klimasensitivitdt ist im Falle von
moderaten Antrieben fiir das im Rahmen dieser Arbeit erstellte Modellsystem gering.
Sie wird relativ grofler, wenn der auslosende Strahlungsantrieb zunimmt. Es zeigte sich
aber, dass Gleichgewichtssimulationen mit interaktiv gekoppelter Chemie die lineare
Approximation ATy, = A+ RF mit konstantem Klimasensitivitédtsparameter A, gemafl
der géngigen Theorie von Strahlungsantrieb und Klimaresponse, besser erfiillen.

e Klimasimulationen, die durch Ozonstérungen aus Emissionen angetrieben werden,
miissen somit nicht mit einem Klima-Chemie-Modell gerechnet werden. Der her-
kémmliche Weg iiber Chemie-Transportmodelle liefert hinreichend gute Werte fiir den
Klimasensitivitdtsparameter. Ausnahmen sind moglich, wenn die Stérungen, durch
Idealisierung oder starke Skalierung, zu starke lokale Effekte auslosen.

Solange das Wissen iiber Riickkopplungen im Klimasystem gering ist und die Griinde fiir
einen nicht konstanten Klimasensitivitdtsparameter ungeklart sind, ist es neben der genauen
Beschreibung von physikalischen Riickkopplungsprozesse wichtig, auch Riickkopplungen iiber
nicht-physikalische Prozesse moglichst vollstandig im Modellsystem zu erfassen. Die Idee,
chemische Riickkopplungen im Modell zu beriicksichtigen, wurde in dieser Arbeit zum ersten
Mal verwirklicht und verdient weitere Erprobung. Dies gilt vor allem fiir Simulationen mit
groffem Strahlungsantrieb, in denen die Vernachlédssigung der Ozonriickkopplung zu kiinst-
lichen Effekten, eventuell sogar zu einen Runaway-Greenhouse-Effekt fithren kann.

Ausblick

Eine offene Frage, die im Rahmen dieser Arbeit nicht beantwortet werden konnte, ist die
vollstéandige und exakte Bestimmung aller Riickkopplungskomponenten mittels der in Kapi-
tel 2.2 vorgestellten 'Partial Radiative Perturbation’-Riickkopplungsanalyse (Wetherald und
Manabe, 1988). Wie bereits erwéhnt, ist fiir das quantitative Gesamtverstdndnis die Bestim-
mung aller im System wirkenden Riickkopplungen nétig. Sowohl fiir die COs-Erhohungssi-
mulation als auch fiir die emissionsangetriebene Simulation wurden im Rahmen der vorlie-
genden Arbeit die Riickkopplungen der strahlungsaktiven Gase und von Wasserdampf mit
Hilfe der Stuber-Methode bestimmt. Die Wolkenriickkopplung, Albedoriickkopplung und
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Lapse-rate-Riickkopplung wurden mit dieser Methode nicht bestimmt. Die Wolkenriickkopp-
lung ist mit dieser Methode sogar prinzipiell nicht berechenbar. Wie sich in dieser Arbeit
aber zeigte, ist die Kenntnis der Anderungen aller physikalischen Riickkopplungen fiir das
Gesamtverstdndnis mancher Simulationen nétig. Das néchste Ziel muss nun sein, die Riick-
kopplungskomponenten vollstédndig mittels der "Partial Radiative Perturbation’-Methode zu
bestimmen. Die Moglichkeit dieser Riickkopplungsanalyse steht durch das offline ECHAM-
Strahlungstool zur Verfiigung (Klocke et al., 2011). Nach einigen Anpassungen, wie z.B. dem
stratosphéren-adjustierten Strahlungsantrieb, konnten die fehlenden Riickkopplungskompo-
nenten berechnet werden.

Um chemische Riickkopplungen, wie sie in dieser Arbeit vorgestellt wurden, zu untersuchen,
wurde ein Klima-Chemie-Modellsystem erstellt, dass mit vereinfachter Atmosphérenchemie
rechnet. Eine hohere Komplexitiat des Chemiemechanismus, wie z.B. die Beriicksichtigung
der NMHCs oder von Aerosolen, beschreibt das Klimasystem noch genauer und vollstandi-
ger, und es sind weitere bzw. anderes wirkende Riickkopplungsmechanismen zu erwarten.
Mit steigender Rechenleistung werden auch solche Simulationen moglich sein.

Die Entwicklung der Klimamodellierung hin zu komplexeren Modellsystemen wird domi-
niert von der Zielsetzung des Verstdndnisses des gesamten Erdsystems. Die sogenannte
Erdsystemmodellierung integriert neben den Komponenten der Atmosphére weitere Kom-
ponenten wie z.B. den tiefen Ozean, die Vegetation, den Kohlenstoffzyklus und Emissionen.
Ziel ist es ein moglichst grofles Spektrum aller klimarelevanten Wechselwirkungen der Natur
wiederzugeben. Ein Beispiel fiir weitere Riickkopplungen in komplexeren Modellsystemen
sind Riickkopplungen iiber Emissionen. Wahrend in der vorliegenden Arbeit die Methan-
konzentrationen am Boden vorgeschrieben sind, ist es in einem Modellsystem mit interakti-
ven Bodenemissionen moglich, dass das Auftauen von Permafrostbéden bei einer Erwérmung
der arktischen Temperaturen zu einer zusétzlichen Freisetzung von Methan fithrt. Dies wére
ein Beispiel einer weiteren, positiven Riickkopplung im Klimasystem. In diesem Sinne liefert
die vorliegende Arbeit nun einen Einstieg in die Modellwelt von Erdsystemmodellen mit in-
teraktiver Chemie. Die im vorigen Abschnitt zusammengefassten Ergebnisse beziiglich der
Wechselwirkung von Ozon und Klima sollten jedoch auch in komplexeren Modellkonfigura-
tionen Bestand haben.



Anhang A

Statistische Signifikanz in Klimadnderungsmustern

Dieser Anhang stellt die Response- und Responsednderungsmuster aus den Kapiteln 6 und
7 mit einem hinterlegten Signifikanztest dar, worauf im Haupttext aus Griinden der Uber-
sichtlichkeit verzichtet worden ist. Der verwendete Signifikanztest basiert auf einem univa-
riaten Student-t-Test. Auf eine Reduzierung der Freiheitsgrade geméfl der Autokorrelation
der Zeitreihen wurde hierbei verzichtet. Folgende Abbildungen zeigen jeweils die zonalen
Response- bzw. Responsednderungsmuster, wobei weif3 hinterlegte Bereiche nicht signifikant
auf dem 95%-Niveau sind. Abbildung A1 stellt den Signifikanztest fiir den Response in den
strahlungsaktiven Gasen im COs-Verdoppelungsexperiment dar. Der Signifikanztest fiir die
Temperatur- und Wasserdampfresponseénderung infolge chemischer Riickkopplungen wurde
bereits in Kapitel 6 vorgestellt (Abbildung 6.5 d und 6.7 d). Des Weiteren erfolgt die Dar-
stellung des Signifikanztestes fiir das 442-ppmv-COs-Erhchungsexperiment. Gezeigt wird
der Response der strahlungsaktiven Gase sowie die absolute Responsednderung von Tem-
peratur und die relative Responsednderung des Wasserdampfmischungsverhéltnisses (siehe
Abbildungen A2 und A3). Die Abbildungen A4 - A7 zeigen den Signifikanztest fiir die
Responsemuster der strahlungsaktiven Gase in den Klimagleichgewichtssimulationen mit
erhohten anthropogenen NO,- und CO-Emissionen. In Abbildung A4 wird der Response
der strahlungsaktiven Gase fiir das Erhohungsexperiment mit fester SST und in Abbildung
Ab fiir das Erhohungsexperiment mit gekoppeltem Ozean gezeigt. Abbildung A6 stellt dann
die Differenz zwischen dem Experiment mit fester SST und gekoppeltem Ozean dar. Signi-
fikante Bereiche von Temperatur- und Wasserdampfresponsednderung infolge interaktiver
Chemie im NO,- und CO-angetriebenen Experiment sind in Abbildung A7 zu sehen.
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COs-Verdoppelungsexperiment (Abbildung A1l):

Druck [hPa]
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Abbildung A1: Zonalmittel der relativen Anderung im Ozon-, Methan- und Lachgasmischungs-
verhéltnis infolge einer CO2-Verdoppelung im Experiment mit interaktiver Chemie. Weif3 hinter-
legte Bereiche sind nicht signifikant auf dem 95%-Niveau. Die an einigen Stellen als statistisch
signifikant ausgewiesene Bereiche ergeben sich aus einer technischen Inkonsistenz bei der graphi-
schen Darstellung, siehe Fufinote 7.
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442-ppmv-CO-Erh6hungsexperiment (Abbildungen A2-A3):
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Abbildung A2: Zonalmittel der relativen Anderung im Ozon-, Methan- und Lachgasmischungs-
verhéltnis infolge einer 442-ppmv-CO9-Erhchung im Experiment mit interaktiver Chemie. Weif3
hinterlegte Bereiche sind nicht signifikant auf dem 95%-Niveau.
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Abbildung A3: Zonalmittel der Temperatur- und Wasserdampfresponsednderung infolge interak-
tiv gekoppelter Chemie im 442-ppmv-COq-Erhthungsexperiment. Weifl hinterlegte Bereiche sind
nicht signifikant auf dem 95%-Niveau.
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NO,- und CO-ErhShungsexperiment (Abbildungen A4-A7):
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Abbildung A4: Zonalmittel der relativen Anderung im Ozon-, Methan- und Lachgasmischungs-
verhéltnis infolge einer Erhohung der anthropogenen NO,- und CO-Emissionen im Experiment
fester SST (direkter Emissionseffekt). Weifl hinterlegte Bereiche sind nicht signifikant auf dem
95%-Niveau.
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Abbildung A5: Zonalmittel der relativen Anderung im Ozon-, Methan- und Lachgasmischungs-
verhiéltnis infolge einer Erhdhung der anthropogenen NO,- und CO-Emissionen im Experiment mit
gekoppeltem Ozean (direkter Emissionseffekt und Riickkopplungen). Weif} hinterlegte Bereiche sind
nicht signifikant auf dem 95%-Niveau.
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Abbildung A6: Zonalmittel der relativen Responsednderung im Ozon-, Methan- und Lachgas-
mischungsverhéltnis infolge interaktiv gekoppelter Chemie im emissionsangetriebenen NO,- und
CO-Erhohungsexperiment (Differenz der beiden oberen Bilder). Weifl hinterlegte Bereiche sind
nicht signifikant auf dem 95%-Niveau. Die an einigen Stellen als statistisch signifikant ausgewie-
sene Bereiche ergeben sich aus einer technischen Inkonsistenz bei der graphischen Darstellung, siehe
Fufinote 7.
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Abbildung A7: Zonalmittel der absoluten Responseéinderung von Temperatur sowie der relativen
Responseéinderung von Wasserdampf infolge interaktiv gekoppelter Chemie im emissionsangetrie-
benen NO,- und CO-Erhchungsexperiment. Weif3 hinterlegte Bereiche sind nicht signifikant auf
dem 95%-Niveau. Die an einigen Stellen als statistisch signifikant ausgewiesene Bereiche ergeben
sich aus einer technischen Inkonsistenz bei der graphischen Darstellung, siehe Fufinote 7.
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Anhang

Absolute Anderung des Wasserdampfresponses
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Abbildung A8: Zonalmittel (Jahresmittel) der absoluten Wasserdampfianderung (in ppmv) fiir
eine Erhohung der anthropogenen NO,- und CO-Emissionen (a) im Experiment ohne und (b) im
Experiment mit interaktiver Chemie. (c) zeigt die Differenz zwischen den zwei emissionsangetrie-
benen Anderungsmuster. (d) stellt die Differenz des COs-angetrieben Erhchungsexperiment von

gleicher Antriebsstéirke dar.



Anhang B

Abkiirzungsverzeichnis

AMIP
ARA4

AR5

CFL
CHEM
CpT
CRF
ACRF
CTM
DKRZ
DLR
ECHAM
ECHAM4L39(DLR)
ECMWF
EMAC
EMAC/MLO
IPCC
KPP
MECCA
MESSy
MLO
PSC

PRP
QBO

RF

SST

TOA
UNFCCC

Atmospheric Model Intercomparison Project

Vierter Assessment Report des IPCC

Fiinfter Assessment Report des IPCC
Courant-Friedrich-Levy-Kriterium

Chemiemodul, das mit ECHAM gekoppelt werden kann
Coldpoint-Temperatur

Cloud Radiative Forcing

Cloud Radiative Feedback

Chemie-Transportmodell

Deutsches Klimarechenzentrum

Deutsches Zentrum fiir Luft- und Raumfahrt

Modell des ECMWEF, HAMburger Version

DLR Version von ECHAM4 mit 39 vertikalen Schichten
European Centre for Medium-Range Weather Forecasts
ECHAMS5/MESSy Atmospheric Chemistry

EMAC, gekoppelt an den Deckschichtozean MLO
Intergovernmental Panel on Climate Change

Kinetic pre-processor

Chemiemodul, das mit EMAC gekoppelt werden kann
Modular Earth Submodel System

Mixed Layer Ocean

Polar Stratospheric Cloud, polare Stratosphiarenwolke
Partial Radiative Perturbation

Quasi-Biennial Oscillation, quasi-zweijahrige Schwingung
Radiative Forcing (Strahlungsantrieb)

Sea Surface Temperature (Meeresoberflichentemperatur)
Top of Atmosphere

United Nations Framework Convention on Climate Change
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Anhang

Chemische Spezies

CH,
ClO,
Cl,

CO
COq
FCKW
HCl
HNO;
HO,
HQO

Masseinheiten

DU

ppmv

pptv
nm

CPU
hPa

Symbole

A,-Z—'sm‘f

hv

Methan

aktive Chlorverbindungen

aktive (verfiigbare) Chlorverbindungen
Kohlenmonoxid

Kohlendioxid
Fluor-Chlor-Kohlenwasserstoff
Chlorwasserstoff

Salpetersdure
Hydroperoxy-Radikal

Wasser, Wasserdampf
Hydrogen-Oxide (OH+HO,)
StoBpartner
Nicht-Methan-Kohlenwasserstoffe
Stickstoffmonoxid
Stickstoffdioxid

Lachgas

Stickoxide (NO + NO,)

aktiv (verfiigbare) Stickoxide
Sauerstoff

Ozon
Hydroxyl-Radikal

Dobson Unit

parts per million (Volumenmischungsverhéltniss 10~% mol/mol)
parts per trillion (Volumenmischungsverhiltnis 1072 mol/mol)
nanometer

Central Processing Unit
Hektopascal (1 hPa = 100 Pa)

Klimasensitivitdtsparameter
Riickkopplungsparameter

Anderung der globalen bodennahen Temperatur
Riickkopplungsfaktor

Licht

Druck
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