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1.0 EINLEITUNG
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1.2 Das Ziel der Arbeit

Wie in [23] beschrieben, besteht das Klimasystem (Abb. 1) aus den Komponenten:

Atmosphire
Ozean

Kryosphire
Biosphire
Geosphire

Den Antrieb des Klimasystemes liefert die Erwdrmung durch einfallende kurzwellige
Sonnenstrahlung und die Abkiihlung durch langwellige infrarote Ausstrahlung. Die
Erwérmung ist in den Tropen am stirksten, wihrend die Abkiihlung in den polaren Brei-
ten jeder Winterhemisphdre maximal ist. Der breitenabhingige Gradient der Erwérmung
treibt die groBraumige Zirkulation in dem Ozean und der Atmosphire an, die fiir den not-
wendigen Warmeaustausch sorgt, so daf sich das Gesamtsystem balanziert. Jede Kompo-
nente des Klimasystemes besitzt eine interne Variabilitit (in der Atmosphire bezeichnet
man sie als Wetter) mit charakteristischen Zeitskalen.
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Abbildung 1: Das Klimasystem (nach Houghton, 1984).




In der groBraumigen atmosphérischen Zirkulation treten Zeitskalen auf, die von Stunden
bis hin zu Monaten reichen, die groBskalige ozeanische Zirkulation spielt sich in den Zeit-
skalen von Monaten (an der Oberfliche der Ozeane) bis hin zu Jahrtausenden (im tiefen
Ozean) ab. Die Eisbedeckung der Meere reagiert dhnlich schnell wie die Oberfliche der
Ozeane, wohingegen Landeisgebiete Zeitskalen von 10 000 Jahren besitzen. Die
Geosphire zeigt Schwankungen im Bereich von Tagen (z. B. Erosion) bis hin zu 10° Jah-
ren (Drift der Kontinente); die Biosphire reagiert auf Zeitskalen von Stunden (Plankton-
Wachstum) bis zu Jahrhunderten (Baumwachstum).

Innerhalb jeder Klimakomponente, aber auch zwischen den einzelnen Komponenten, tre-
ten Wechselwirkungen auf, die interne Schwankungen ddmpfen oder verstirken. Diese
Schwankungen kénnen durch innere Vorginge verursacht worden sein, aber auch durch
eine duflere Anregung, z. B. durch eine Verinderung der Bahnparameter um die Sonne,
oder durch anthropogene Einfliisse, z. B. die Verinderung der Zusammensetzung der Erd-
atmosphire durch die Emission von Treibhausgasen. Diese Problematik wird in [23] aus-
fiihrlich diskutiert.

Theoretische Untersuchungen von Lorenz (1963, 1969a, 1969b, 1982) beweisen, daf es
z. B. in der Klimakomponente Atmosphire eine hohe interne Instabilitdt gibt, die, zumin-
destens in den Modellrechnungen, selbst kleine Storungen stark anwachsen 148t (“Der
Fliigelschlag eines Schmetterlings beeinflufit das Wettergeschehen”). Diese hohe interne
Instabilitét der Atmosphére wird zusammen mit der Variabilitéit des gesamten Klimasyste-
mes analog zu der Variabilitit in anderen Bereichen der Physik als “Rauschen” oder “Kli-
maldrm” (“climate noise”) (Leith, 1975) bezeichnet. In der Atmosphire ist dieses
Rauschen dem Signal, d. h. dem vorhergesagten Wettergeschehen im Vorhersagemodus
oder der Klima4nderung bei einer Klimavorhersage (Lorenz, 1984), iiberlagert. Um dieses
Signal von dem Klimarauschen zu trennen, versucht man, die rein deterministischen dyna-
mischen Klimasystemberechnungen durch statistische Methoden zu ergéinzen. Man
spricht hierbei von “dynamisch-stochastischen” Vorhersagen.

Ziel der vorliegenden Arbeit ist es zu beschreiben, wie man mit dynamischen Modellen
und unter Zuhilfenahme von statistischen Methoden Vorhersagen von Wetter- bzw. Klima-
dnderungen in einem Zeitraum von 10 Tagen bis 100 Jahren berechnen kann. Die Technik,
die in allen vorgestellten Fillen benutzt wird, ist die sogenannte “Monte Carlo”(MC)
Methode: Eine Vorhersage wird mit gleichen Randbedingungen (d. h. im Falle der Klima-
vorhersage nur der Strahlungsantrieb), aber modifizierten Anfangsbedingungen gestartet.
Man erhélt dadurch ein Ensemble von Vorhersagen, aus denen man mit statistischen
Methoden das Signal, d. h. eine Wahrscheinlichkeitsverteilung des zukiinftigen Zustandes,
berechnet. Mit der MC-Methode konnen daher nicht nur die Vorhersage (das Signal), son-
dern auch die systematischen Anteile der Modellfehler bestimmt werden.

Wie bei Lorenz (1969a) erwihnt, beeinflussen die Modellfehler stark die Giite einer Vor-

hersage. In einer numerischen Simulation wird das Verhalten der Zirkulation an diskreten
Gitterpunkten respektive mit einer vorgegebenen Wellenzahl berechnet. In Kapitel 2 wird
mit Hilfe der Monte-Carlo-Methode am Atmosphirenmodell iiberpriift, welche Fehler von
der horizontalen Auflosung der Modelle abhingen, und inwieweit Modellfehler systema-
tisch auftreten.




Mit den heutzutage zur Verfiigung stehenden Atmosphirenmodellen kann aufgrund der
Modellfehler und der Ungenauigkeit des MefBnetzes zur Erfassung der meteorologischen
Daten nur eine Vorhersagbarkeit von etwa 15 Tagen erreicht werden (Lorenz, 1969a). Jen-
seits dieser Grenze der “deterministischen” Vorhersage gibt es eine Grauzone, in der zwar
der aktuelle zukiinftige Zustand der Atmosphire nicht mehr akkurat vorhergesagt werden
kann, aber einige statistische Eigenschaften der atmosphédrischen Variablen (z. B. der mitt-
lere Zustand in einem Zeitraum von 10 bis 30 Tagen, “Grofiwetterlagen”) durchaus noch
von den Anfangsfeldern beeinflufit werden. Die Moglichkeit einer Vorhersage in dieser
Ubergangszone durch die “lagged average forecasting” (LAF) Methode, die eine praxis-
orientierte Modifikation der MC-Methode darstellt, wird in Kapitel 3 beschrieben.

In Beobachtungsanalysen, spéter in theoretischen Betrachtungen, dann aber auch in einer
Vielzahl von numerischen Experimenten konnte bewiesen werden ( Walsh, 1983; Shukla
und Wallace, 1983; Shukla, 1984; [7]; [10]), daB die Randbedingungen, d. h. die Meeres-
oberflichentemperatur (SST), die Bodenfeuchte sowie die Schnee- und Eisbedeckung die
allgemeine Zirkulation eindeutig beeinflussen und die Anomalien des Wettergeschehens
erzeugen. Da diese Anomalien der Oberfliche eine typische Zeitskala von Wochen bis
Monaten besitzen, sollte es bei einer genauen Darstellung dieser Komponenten des Kli-
masystemes und einer akkuraten Simulation ihrer Wechselwirkung mit der Atmosphére
mdoglich sein, Anomalien der atmosphirischen Zirkulation (“GroBwetterlagen”) in dhnlich
langen Zeitskalen vorherzusagen. Der Einflul} einer SST-Anomalie auf das Wettergesche-
hen wurde in [7], [13] und [10] analysiert (Kapitel 4). Auch hierbei hilft die Monte-Carlo-
Methode, das vorhergesagte Signal vom Rauschen zu trennen.

Als letztes wird noch eine Vorhersage fiir das Klimageschehen der nédchsten 100 Jahre vor-
gestellt (Kapitel 5). In diesem Falle wird nur noch die zeitliche Verdnderung der Treib-
hausgase als einzige Randbedingung vorgeschrieben, alle anderen Parameter des
Klimasystemes konnen frei schwingen. Da schon aus der Arbeit zu Kapitel 4 die Wichtig-
keit einer realistischen Darstellung der SST fiir das Klimageschehen deutlich wurde, war
es notwendig, zur Durchfiihrung dieser Experimente ein globales gekoppeltes Ozean-
Atmosphérenmodell zu entwickeln. Auch bei dieser Studie ist ein Monte-Carlo-Ansatz
notig, um den Einflul des Anfangszustandes des Klimasystemes (speziell der des Ozeans)
auf die Klimaprognose abzuschitzen.

Insgesamt entsprechen die vorgestellten Zeitbereiche den Forschungsschwerpunkten
(“streams’) des Weltklimaforschungsprogrammes (WCRP, 1984).

2.0 ZEITBEREICH: 10 BIS 90 TAGE

Von den Komponenten des Klimasystemes sind in den betrachteten Zeitskalen der Ozean
und die Atmosphére am wichtigsten, die dementsprechend auch am aufwendigsten model-
liert werden. Andere Komponenten, wie die Biosphére und Kryosphire werden dagegen
vernachléssigt oder nur sehr rudimentér parameterisiert [23].

Eine fundamentale Frage ist, welche rdumliche Auflosung ist hinreichend, um die physi-
kalischen Vorginge des Klimageschehens realistisch wiederzugeben. Diese Frage wurde




ausschlieBlich mit einem Atmosphidrenmodell studiert, da die zur Verfiigung stehende
Rechenzeit nicht ausreichte, um ldngere Rechnungen mit einem gekoppelten Modell
durchzufithren (Es existiert bisher auch nur fiir die niedrigste Auflosung). In den erreich-
ten Simulationslidngen (90 Tage) ist eine Wechselwirkung zwischen der ozeanischen Zir-
kulation und der Atmosphire wegen der langen Zeitskalen im Ozean vernachlissigbar.
Eine dhnliche Studie liegt auch fiir globale Ozeanmodelle vor (Covey, 1992).

Alle Berechnungen der Klimakomponente Atmosphére wurden mit dem spektralen
Modell des Européischen Zentrums fiir mittelfristige Wettervorhersage (EZMW) durchge-
fiihrt. Die vertikale und horizontale Auflosung sowie die Parameterisierung der physikali-
schen Vorgiinge wurde wihrend der Durchfiihrung der Gesamtarbeit zwar mehrere Male
veridndert, jedoch wurde darauf geachtet, daf fiir eine Teilstudie nur eine einzige Modell-
version verwendet wurde.

2.1 Beschreibung des atmosphirischen Zirkulationsmodelles

Der adiabatische Teil des verwendeten Zirkulationsmodelles wird in [1] beschrieben. Es
handelt sich hierbei um ein Spektralmodell, d. h. die prognostischen Variablen werden in
einer Reihe von Kugelflichenfunktionen entwickelt. Es wird eine Dreiecksabschneidung
bei der GroBwellenzahl 21, 42, 63 und 106 verwendet (T21, T42, T63, T106;

T = “triangular truncation” = Dreiecksabschneidung). Die spektrale Darstellung der Varia-
blen ermoglicht eine exakte Berechnung horizontaler Ableitungen und erleichtert es,
Impuls, Energie und Enstrophie numerisch zu erhalten. Zur Berechnung nichtlinearer
Terme, wie z. B. der diabatischen Erwdrmungsraten, wird die Transformationsmethode
(Orzag, 1970) verwendet: Nach Ermittlung der horizontalen Ableitungen im sogenannten
Spektralbereich werden die Variablen und ihre Ableitungen auf ein Gauf3’sches Gitter
transformiert (dem sogenannten Gitterpunktsraum). Dann werden die nichtlinearen Terme
berechnet, und anschliefend erfolgt eine inverse Transformation zuriick in den Wellen-
zahlraum, wo die Zeitintegration durchgefiihrt wird. Die Kopplung an das Ozeanmodell
sowie die Parameterisierung der physikalischen Prozesse findet im Gitterpunktsbereich

statt.

Tab. 1 gibt die spektrale Wellenzahl sowie die Anzahl der Gitterpunkte auf einem Breiten-
kreis des dazugehorigen Gauf3’schen Gitters an. Dieses Verhiltnis kann nach [1] mit der
Formel:

P23M+1

P: Anzahl der Punkte auf einem Breitenkreis

M: maximale zonale Wellenzahl (truncation)




berechnet werden, wenn man eine exakte Darstellung der quadratischen Terme verlangt.

Auiosang | G-GET | el
T21 5.625° 64

T42 28125° | 128

T63 1.875° 192

T106 1.125° 320

Tabelle 1: Die Horizontalauflosung im Spektral- und im Gitterpunktsraum

In [2] werden die Vorteile eines Vorhersagemodelles, das die spektrale Methode verwen-
det, gegeniiber einem Vorhersagemodell, das die finiten Differenzen zur Berechnung der
Horizontalableitungen verwendet, diskutiert. Das spektrale Modell simulierte die Verlage-
rungsgeschwindigkeiten der langen planetarischen Wellen genauer als ein Gitterpunktmo-
dell mit derselben Anzahl von Punkten, die das spektrale Modell im Gau3’schen Gitter
verwendet. Insgesamt konnte das Wettergeschehen zwischen 6 bis 9 Stunden ldnger vor-
hergesagt werden. Diese Studie fiihrte letztendlich zur Einflihrung des spektralen Model-
les als Routinevorhersagemodell am EZMW.

In dem Atmosphédrenmodell wird ein hybrides vertikales Koordinatensystem benutzt, wel-
ches von einem © - System in der Bodennihe zu einem p-System am Oberrand der Atmo-
sphére iibergeht. Die ersten Modellversionen hatten 16 Schichten in der Vertikalen, die
spiteren 19. Die zusitzlichen Schichten dienen einer Verbesserung der Auflosung der
bodennahen Grenzschicht sowie der Tropopause. Die oberste Modellschicht liegt in bei-
den Versionen bei 10 Pa (ca. 30 km Hohe). Vertikale Ableitungen werden durch finite Dif-
ferenzenverfahren approximiert, die Energie und Impuls erhalten. Am Ober- und
Unterrand der Atmosphére wird eine kinematische Randbedingung angenommen, d.h.
dort verschwinden die Normalkomponenten der Geschwindigkeit. Im Modell wird eine
realistische Land-See- Verteilung verwendet.

Die Orographie ist in den ersten Modellversionen eine spektral angepalte “mean” Orogra-
phie (Tibaldi, 1986), in den letzten die sogenannte “envelope” Orographie. Diese
“envelope” Orographie zieht den Einflufl der topographischen Varianz in einer Gitterzelle
bei der Darstellung der Orographie mit in Betracht. Dieses Verfahren liefert bei héherer
horizontaler Auflésung (ab T42) eine deutlich verbesserte Stromungsverteilung. Die Zeit-
integration erfolgt mit einem semi-impliziten Leap-Frog-Verfahren.

Viele Prozesse in der Atmosphire geschehen auf so kleinen rdumlichen und/oder zeitli-
chen Skalen, daf3 sie nicht mehr explizit aufgelost werden konnen. Sie miissen im Modell
durch geeignete Parameterisierung dargestellt werden. In dem Zeitraum, den diese zusam-




menfassende Arbeit iiberdeckt, wurde das Zirkulationsmodell kontinuierlich verbessert,
u. a. wurden auch einige der Parametrisierungsverfahren ausgetauscht. Es wurde jedoch
darauf geachtet, dafl wihrend der Durchfiihrung eines Teilprojektes die Modellversion sta-
bil blieb. In der letzten und zugleich aufwendigsten verwendeten Version ECHAM1 [27]
werden u. a. folgende Prozesse beriicksichtigt: Strahlung mit Tagesgang; Wolken und Nie-
derschlag prognostisch durch die Beriicksichtigung des Wolkenwassergehaltes; turbulente
Diffusion in der bodennahen Grenzschicht sowie in der freien Atmosphire; konvektive
Prozesse; Erdbodenprozesse (der Warme- und Wassertransport im Erdboden wird in
einem separaten Bodenmodell berechnet); AbfluBmodell (Sausen et al, 1992).

Die Leistungfihigkeit dieser Modellversion ECHAMI1 wird ausfiihrlich in Roeckner et al
(1992) beschrieben.

Eine grundlegende Frage in der Wettervorhersage und in der Klimaforschung ist, welchen
EinfluB die horizontale und vertikale Auflosung auf die Leistungsfihigkeit eines Zirkulati-
onsmodelles hat. In den letzten Jahren sind die Unterschiede zwischen Wettervorhersage-
modellen und Atmosphérenklimamodellen immer geringer geworden (das Hamburger
Klimamodell wurde in der Tat aus einem Vorhersagemodell entwickelt). Ebenso sind die
Grenzen zwischen einer Langfristvorhersage (bis etwa 1 Jahr) und einer Klimavorhersage
(1 Jahr und ldnger) nicht genau definiert. Die Leistungsfahigkeit der Rechenanlagen liefl
es bisher nicht zu, umfangreiche Studien des Klimaverhaltens der hochaufliésenden
Modelle durchzufiihren. Man geht jedoch davon aus, daf3 in einer Langfristvorhersage
schon die systematischen Fehler und Probleme zu erkennen sind, die auch eine Klimavor-
hersage beeinflussen [3], [4].
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Abbildung 2: Der mittlere Fehler der geopotentiellen Hohe in 500 hPa fiir die
Nordhalbkugel fiir die Vorhersagetage 21 bis 30 fiir verschiedene Auflosungen. links:
Winterhalbjahr (Oktober bis Mirz); rechts: Sommerhalbjahr (April bis
September); Konturintervall: 5 dam; nach [14]. :
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Abbildung 3: Der mittlere Fehler der geopotentiellen Hoéhe in 500 hPa fiir die
Siidhalbkugel fiir die Vorhersagetage 21 bis 30 fiir verschiedene Auflésungen. links:
Oktober bis Mirz; rechts: April bis September; Konturintervall: 5 dam; nach [14].
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2.2 Studien iiber die Rolle der Auflosung

Erste Untersuchungen iiber die Rolle der Auflosung im EZMW-Modell wurden schon in
[4],[5], [10], [14] veroffentlicht, die Ergebnisse der wohl vollstdndigsten Arbeit [24] sol-
len hier kurz zusammengefafit werden:

In dieser Studie wurde das Verhalten des Modelles in einem Satz (insgesamt 24 Vorhersa-
gen pro Auflosung) von Monatsvorhersagen fiir ein komplettes Jahr unter der Verwendung
von 4 Horizontalauflosungen studiert: T21, T42, T63 und T106. In dieser Studie wird die
Monte-Carlo-Methode nicht nur verwendet, um die Vorhersagegiite der deterministischen
Vorhersagen bei diesen Auflésungen abzuschétzen, sondern auch, um ein stabiles Muster
fiir die systematischen Fehler bei den jeweiligen Auflésungen zu erhalten.

Die mittlere Verteilung des Fehlers des 500 hPa Hohenfeldes fiir das Nord-Winterhalbjahr
(Oktober bis Mérz) sowie das Nord-Sommerhalbjahr wird in Abb. 2 fiir alle vier Aufio-
sungen zusammen mit der verifizierenden Analyse gezeigt. Das T21-Modell zeigt insge-
samt eine bessere Simulation des Klimas der Nordhalbkugel, jedoch sind die Westwinde
der Siidhalbkugel stark unterschitzt. Das T42-, T63- sowie T106-Modell verhalten sich
sehr dhnlich zueinander, die Struktur der Fehler entspricht den systematischen Fehlern der
operationellen EZMW-Vorhersage (Hollingsworth et al, 1980; Arpe, 1983; Arpe und Klin-
ker, 1986; Arpe, 1990). So findet man eine ausgepriagte Nord-Siid positiv-negative Dipol-
struktur iiber dem Zentralpazifik und eine dhnliches, aber schwécheres Muster iiber dem
Ostlichen Atlantik und Westeuropa, die beide auf eine Abschwichung der quasi-stationi-
ren planetarischen Wellen und einer Verstirkung des Strahlstromes in den mittleren Brei-
ten beruhen. Auf der Siidhalbkugel (Abb. 3) wird in dem T21-Modell der Nord-Siid-
Gradient des bodennnahen Druckfeldes zu schwach simuliert, und damit auch die Stirke
der Westwinde. Bei den hoheren Auflésungen wird der Zonalwind kaum noch unter-
schitzt. Der Fehler weist eine Wellenzahl-3-Struktur auf.

Die Klimadrift des T21-Modelles unterscheidet sich auch im zonalen Mittel deutlich von
der der hoher auflésenden Modelle (Abb. 4). Das T42-, T63- und das T106-Modell wiede-
rum besitzen im zonalen Mittel ziemlich dhnliche Fehler, die jedoch wenig mit denen des
T21-Modelles gemein haben. In der Stratosphére auflerhalb der Tropen sind sich die syste-
matischen Fehler des T21- und des T42-Modelles sehr dhnlich, diese d4hneln aber nicht
denen des T63- und T106-Modelles, die sich wiederum kaum unterscheiden. Dieses
bedeutet, daf das T42-Modell gewissermafen eine Ubergangsauflosung zwischen der
niedrigen T21-Auflésung und den Modellen mit der hheren Auflésung T63 und T106
darstellt. In der Troposphére kann das T42-Modell als guter Indikator der Probleme, die
bei hoherer Auflosung auftreten, gewertet werden. Das T42-Modell verhilt sich in der
Stratosphire eher wie ein niedrig auflésendes Modell: Die Erwdrmung dieser Schichten
durch die Brechung und Dissipation von Rossby-Wellen kann erst mit Auflésungen héher
als T42 addquat dargestellt werden, da es ein kleinskaliger Vorgang ist. Die kleinskalige
Struktur der Vorgénge in der Stratosphére und die Tatsache, dal das T42-Modell in diesen
Schichten eher dem T21- als dem T106-Modell dhnelt, deutet an, da} die Ausdehnung der
Modelle in die htheren Schichten der Atmosphéire wegen der verschiedenen Struktur der
Fehler in Troposphére und Stratosphére nicht unproblematisch ist.
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Abbildung 4: Der mittlere Fehler der zonal gemittelten Temperatur fiir die
Vorhersagetage 21 bis 30 fiir das Winterhalbjahr fiir die verschiedenen horizontalen
Auflosungen sowie die beobachtete Temperaturverteilung. Konturintervall: 2 K fiir
die Fehler, 5 K fiir die Beobachtung; nach [24].

Die Fehler der zonal gemittelten Groflen im Winter der Nord- und der Siidhalbkugel hén-
gen mit den systematischen Fehlern, die bei den hoher auflésenden Modellen auftreten,
zusammen. Die zu starken zonalen Winde, die in allen Schichten der Atmosphére simu-
liert werden, fiihren zu einer Uberschitzung des transienten meridionalen Impulsflusses
durch Wirbel und zu einer Unterschétzung des meridionalen Wirmetransportes durch
lange Wellen. Man muB davon ausgehen, daB in dieser Versuchsreihe der EinfluB der
Topographie unterschitzt wurde, denn die hier verwendeten Modelle wurden zwar mit
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“envelope orography” (Tibaldi, 1986), jedoch nicht mit “gravity wave drag” berechnet,
der dieses Problem zumindestens teilweise beseitigt (Palmer et al, 1986). In den spéteren
Modellversionen wurden sowohl der “gravity wave drag” als auch die “envelope orogra-
phy” mit parameterisiert, jedoch zeigt sich, daB das Stomungsverhalten erst ab Auflosun-
gen hoher als T21 deutlich verbessert wird (Roeckner et al, 1992).

Es gibt auch eine Anzahl von systematischen Fehlern, die nur schwach von der Horizon-
talauflésung abhéngen und in keiner eindeutigen Beziehung zu der Orographie stehen: Die
kinetische Energie der Wirbel in den Subtropen wird unterschitzt, der Impulsflufl und der
WirmefluB} an der Obergrenze der simulierten Atmosphére werden nur wenig wirklich-
keitsgetreu wiedergegeben. Es zeigt sich, daB3 der Fehler in der Représentation der kineti-
schen Energie durch eine iiberméfige Dissipation in der Néhe der Tropopausenschicht
verursacht wird. Die Fehler der Warme- und Impulsfliisse in den mittleren Breiten an der
Obergrenze der Modellatmosphire werden durch die kiinstliche obere Randbedingung
erzeugt.

In den Tropen scheinen einige Aspekte der Zirkulation mit einer Erhdhung der Aufldsung
eher schlechter zu werden: Die Strémungsdivergenz in den hoheren Schichten iiber Indo-
nesien wird bei allen Auflosungen unterschitzt und ist besonders schwach mit dem T106-
Modell (Abb. 5). Die mit dem Monsun verbundenen Luftstromungen in den unteren
Schichten werden am besten mit dem T21-Modell wiedergegeben und sind zu schwach
mit T106. Fiir diesen Effekt konnte verantwortlich sein, daB die verwendete Parameteri-
sierung des konvektiven Niederschlages (nach Kuo, 1965, 1974) urspriinglich an niedrig
auflosenden Modellen entwickelt worden und fiir hochauflésende Modelle nur bedingt
geeignet ist.

Weiternin wurden die regionalen Unterschiede in den Monsunregionen Afrikas und Asi-
ens analysiert. Auch hier treten die grofiten Unterschiede zwischen dem T21-Modell und
dem T42-Modell auf. Insgesamt liefert das T42-Modell, wenn man einmal von der Ampli-
tude absieht, dhnliche Ergebnisse wie die hoher auflosenden Modelle. Besonders fiir die
regionale Verteilung des Niederschlages ist eine moglichst genaue Darstellung der Topo-
graphie notwendig, so daf} sich hier deutlich die Vorteile einer hohen Auflésung zeigen.

Eigentlich sollte man davon ausgehen, daf die Leistungsféhigkeit der Modelle in bezug
auf die Wettervorhersage umgekehrt proportional ist zu der Gréfie der systematischen
Fehler, was in diesem Falle bedeuten wiirde, dafl das T21-Modell die besten Ergebnisse
bei der Wettervorhersage liefert. Wie schon in [16] beschrieben, ist dieses bis zu einem
Vorhersagezeitraum von etwa 15 Tagen nicht der Fall. In diesen ersten Tagen erzeugen die
hochauflésenden Modelle (T63, T106) eindeutig bessere Ergebnisse, da sie die Strémuns-
abldufe, die im wesentlichen vom Anfangszustand abhidngen, besser darstellen kdnnen.
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Abbildung 5: Der iiber 30 Tage gemittelte Fehler des 200 hPa
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Erst nach dieser Zeit kommen die systematischen Fehler der hochauflésenden Modelle
starker zum Tragen, so daf} in einigen Fillen das T21-Modell bessere Langfristvorhersa-
gen liefert als Modelle mit hoherer Auflésung [5].

2.3 Die “lagged average” Methode

Wie in dem vorhergehenden Kapitel erwihnt, ist es auch mit dem groften Aufwand nur in
Ausnahmefillen moglich, eine deterministische brauchbare Vorhersage jenseits von 15
Tagen zu erreichen. Diese Grenze wird aufgrund der internen Instabilitdt der Atmosphére
(Lorenz, 1963, 1969a, 1969b, 1982) durch die Modellfehler und die Ungenauigkeit der
Erfassung der meteorologischen Daten bestimmt.

Jenseits dieser Grenze der “deterministischen” Vorhersage, gibt es eine Grauzone, in der
zwar der aktuelle zukiinftige Zustand der Atmosphére nicht mehr akkurat vorhergesagt
werden kann, aber einige statistische Eigenschaften der atmosphérischen Variablen (z. B.
der mittlere Zustand in einem Zeitraum von 10 bis 30 Tagen, “GroBwetterlagen”) durch-
aus noch von den Anfangsfeldern beeinflufit werden.

So zeigte Shukla (1981), daB die Unterschiede zwischen den Monatsmitteln, die von dem-
selben Tag, aber in verschiedenen Jahren anfangend, vorhergesagt wurden, eindeutig gro-
fer sind als die, die in nur einen Jahr gestartet wurden, wobei in diesem Falle dem
Anfangsfeld zufdllige Stérungen iiberlagert wurden. Es gibt auch einige Studien (Miya-
koda et al, 1983; [5], [10]), in denen fiir bestimmte Wettersituationen sinnvolle Vorhersa-
gen der grofiskaligen Stromungsregime fiir einen Zeitraum von 30 Tagen berechnet
werden konnten. In Beobachtungsanalysen, spiter in theoretischen Betrachtungen, dann
aber auch in einer Vielzahl von numerischen Experimenten konnte bewiesen werden (u. a.
Shukla und Wallace, 1983, Shukla, 1984, [6], [7], [10]), daB die Randbedingungen, d. h.
die Meeresoberflichentemperatur, die Bodenfeuchte, sowie die Schnee- und Eisbedek-
kung die allgemeine Zirkulation eindeutig beeinflussen und die Anomalien des Wetterge-
schehens erzeugen. Da diese Anomalien der Oberfldche eine typische Zeitskala von
Wochen bis Monaten besitzen, sollte es bei einer genauen Darstellung dieser Komponen-
ten des Klimasystemes und einer akkuraten Simulation ihrer Wechselwirkung mit der
Atmosphire moglich sein, Anomalien der atmosphérischen Zirkulation (“GroBwetterla-
gen”) in dhnlich langen Zeitskalen vorherzusagen.

Auch wenn das kontinuierliche Anwachsen der Fehler die Vorhersage iiberlagert und letzt-
endlich jedes Vorhersagesignal iiberdeckt, so kann man wegen der mehr zufilligen Struk-
tur der Fehler hoffen, daf3 das Vorhersagesignal doch noch extrahiert werden kann, wenn
man eine Anzahl von Vorhersagen mittelt, die von leicht unterschiedlichen Anfangsbedin-
gungen gestartet wurden. Wie Epstein (1969) bewiesen hat, kann diese Methode der
“Ensemble Vorhersage” als eine praktische Realisierung der theoretischen Uberlegungen
von Gleeson (1970) gesehen werden. Dieser schlug vor, dal man den beobachteten
Anfangszustand und seine Unsicherheit durch eine Wahrscheinlichkeitsdichtefunktion im
Phasenraum ansehen konnte. Die zeitliche Entwicklung dieser Funktion gibt dann eine
Wahrscheinlichkeitsaussage des zukiinftigen Zustandes der Atmosphire. Die LAF-
Methode, die von Miyakoda und Talagrand (1971) sowie von Hoffmann und Kalnay
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(1983) vorgeschlagen wurde, ist eine mogliche (und praktikable) Methode der stocha-
stisch-dynamischen Vorhersage.

In der Praxis erhofft man sich von der Verwendung der LAF-Methode zwei wesentliche
Vorteile: zum einen sollte die gemittelte Vorhersage besser sein als die individuellen Vor-
hersagen, zum anderen ergibt die Streuung der individuellen Vorhersagen eines Ensembles
eine Aussage liber die Stabilitdt des atmosphirischen Zustandes, so daB man aus der
Streuung die Giite der Vorhersage a priori abzuschitzen hofft.

Dazu kommt, daf, wie schon in Kapitel 2.2 beschrieben, ein Teil der Fehler, die die nume-
rischen Modelle erzeugen, systematisch sind. Dieses macht es moglich, diese Fehler aus
einer grolen Menge von Vorhersagen fiir den entsprechenden Zeitpunkt zu isolieren und
ihn von der Vorhersage abzuziehen. Dieses Verfahren sollte den mittleren Fehler der Vor-
hersage reduzieren. Die ersten Versuche, eine Vorhersage zu verbessern, indem man den
systematischen Teil des Fehlers abzieht, sind fiir die mittelfristige Vorhersage von Arpe
(1983) durchgefiihrt wurden. Fiir die ldngerfristige Vorhersage wurde diese Technik in
[16] vorgestellt und zeigte eine marginale Verbesserung der Vorhersage bei T21-Auflo-
sung.

LAGGED-AVERAGE FORECASTING TECHNIQUE

dd 1-10 dd 11-20 dd 21-30
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Abbildung 6: Schematische Darstellung der zeitlichen Konstruktion einer LAF-
Vorhersage, bestehend aus 9 einzelnen Vorhersagen, die von aufeinander (in 6
stiindigen Intervallen) folgenden Anfangszustinden gestartet werden. Die
Zeitintervalle, iiber die zeitlich gemittelt wird, sind ebenfalls angezeigt worden; nach
[25].
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Die LAF-Methode erzeugt eine Abschitzung der vorhergesagten Felder durch die Mittel-
bildung von » Simulationen, die von Anfangszeitpunkten gestartet wurden, die um den
Zeitpunkt dt versetzt sind. Wenn ¢ der Anfangszeitpunkt der jiingsten Integration ist, dann
startet das Ensemble der Vorhersagen von den Zeiten ¢, ¢ -dt .....t - (n-1)dt. Dieses wird in
Abb. 6 illustriert.

Die Vorhersagen werden von Anfangszeitpunkten, die 6 Stunden auseinander liegen,
gestartet, da am ECMWF alle 6 Stunden Analysen der Beobachtungen durchgefiihrt wer-
den. Diese Methode hat gegeniiber der reinen Monte-Carlo-Methode, wo einem einzelnen
Startfeld kiinstlich Stérungen iiberlagert werden, den Vorteil, daB nur gemessene Daten
zum Einsatz kommen.

Die ersten Versuche wurden mit den Horizontalauflosungen T21 und T42 durchgefiihrt,
um die Methodik zu testen und den EinfluBl der Auflésung abzuschitzen [8], [11], [16] .
Es zeigte sich bei diesen ersten Versuchen, da man mit der LAF-Methode durchaus eine
leichte Verbesserung der Vorhersage erreichen kann, jedoch kann man eine deutlichere
Verbesserung auch durch eine Erhohung der Aufldsung z. B auf T63, erzielen. Es zeigte
sich dariiber hinaus, daf§ zu den verschiedenen Analysenzeitpunkten die Beobachtungen
groBen Qualitdtschwankungen unterliegen, wodurch das LAF-Ensemble nicht homogen
ist. Einzelne Vorhersagen konnen daher durchaus besser sein als das Ensemblemittel [12].
Die Korrektur der Vorhersagen mit dem systematischen Fehler fiihrte bei Aufldsungen
hoher als T21 nicht zu eindeutigen Vorteilen, da der systematische Fehler in dem betrach-
teten Zeitintervall bei hoheren Auflgsungen nur eine untergeordnete Rolle gegeniiber den
anderen Fehlern im System spielt.

Da diese erste Versuchsreiche zumindestens im Ansatz erfolgversprechende Ergebnisse
lieferte, wurde eine neue Versuchsreihe mit T63-Aufliésung durchgefiihrt [15], [25], die
hier in mehr Detail vorgestellt wird. Diese T63-Versuche bestehen aus 16 Ensembles der
LAF-Vorhersagen in verschiedenen Jahreszeiten mit dem operationellen Wettervorhersa-
gemodell des EZMW. Jedes Ensemble besteht aus 9 Integrationen, die von aufeinanderfol-
genden Analysen im 6 Stunden Intervall gestartet werden.

2.3.1 “Lagged average” (LAF) Vorhersagen

Wenn man davon ausgehen kann, daf alle individuellen Vorhersagen des Ensembles
gleich wahrscheinlich sind und keine Wichtung der einzelnen Vorhersagen notwendig ist,
dann ist das Ensemblemittel fiir die mittleren zehn Tage (Tag 11 bis 20) in den meisten
Fillen erfolgreicher als die letzte individuelle Vorhersage (die Kontroll-Vorhersage). Zu
diesem Zeitpunkt sind jedoch kaum mehr als ein Drittel der Vorhersagen besser als eine
Klima- oder Persistenzvorhersage. Die Ensemblevorhersagen der 850 mb Temperatur sind
erfolgreicher als die des 500 mb Hohenfeldes, da hier die langsam veréinderlichen Randbe-
dingungen einen direkteren Einflu nehmen.
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Time-lagged forecasts 16 ensembles
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Abbildung 7: Das Verhiltnis vom mittleren Vorhersagefehler zur Streuung des
500 hPa Hohenfeldes der Nordhalbkugel (30-Tages-Mittel); nach [15].

Theoretisch ist die Streuung der individuellen Vorhersagen eines Ensembles ein MaB fiir
die Giite der Ensemble Vorhersage (Gleeson, 1970). In den hier vorliegenden Untersu-
chungen gibt es eine Korrelation zwischen der Streuung der 30-Tages-Mittel und der Giite
einer 30-Tages-Ensemblevorhersage; der grofte Anteil dieser Korrelation zeigt jedoch nur
den Jahresgang in Streuung und Giite (Abb. 7). Die Streuung kann deshalb derzeit nicht
als zuverldssiger Indikator fiir die Giite einer Ensemblevorhersage angesehen werden.

Wihrend der Versuche fallen starke Unterschiede in der Giite der einzelnen LAF-Vorher-
sagen auf, besonders im Winterhalbjahr. Sie werden in [12] und [25] ausgiebig diskutiert.
Als Beispiel wird hier die Vorhersage fiir Januar 1986, die auBergewohnlich schlecht ist,
sowie diejenige fiir Februar 1986, die als eine der besten anzusehen ist, vorgestellt. Diese
beiden Fille werden in mehr Detail analysiert, um zu erforschen, wodurch diese groBen
Unterschiede herriihren und ob sich die Giite dieser beiden Vorhersagen a priori abschiit-
zen 14Bt. Es zeigt sich, da3 der groBraumigen Stromungsverteilung in diesem Falle eine

20



80

besondere Bedeutung zukommt, da in dem betrachteten Zeitintervall sowohl im Sektor
Europa/Atlantik als auch im Sektor Nordpazifik eine Blockierung stattfindet.
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Abbildung 8: Trajektorien des 500 hPa Hohenfeldes der Nordhalbkugel abgebildet
auf eine Phasenebene aufgespannt durch die 1. und 2. EOF fiir die Tage 16 bis 20 der
Vorhersage beginnend im Januar 1986 (links), und fiir die Vorhersage beginnend im
Februar 1986 (rechts). Die Zahlen 1 bis 9 beschreiben die einzelnen Vorhersagen, 0
und ein offener Pfeil geben die Beobachtung an; nach [15].

Die Vorhersagen fiir Januar 1986 werden zu einem Zeitpunkt gestartet, an dem noch keine
Anzeichen fiir diese Blockierung festzustellen sind. Keine einzige der Ensemblevorhersa-
gen prognostiziert den Anfang des Europa/Atlantik-Blockes (der in den Zeitraum Tag 10
bis 15 der Vorhersage fllt), und nur eine Vorhersage (aber nicht die zeitlich letzte) sagt
die Bildung des Riickens im Nordpazifik vorher. Zur Zeit des Anfanges der Februarvor-
hersage war das blockierende Stromungsregime schon etabliert. Die weiteren Entwicklun-
gen wurden erfolgreich vorhergesagt, teilsweise mehr als 20 Tage im voraus.

Die Unterschiede im Verhalten werden deutlicher, wenn man Raum-Zeit Trajektorien der
ersten beiden EOFs des vorhergesagten 500 mb Hohenfeldes analysiert (Abb. 8; fiir wei-
tere Details der EOF-Analyse siche Kapitel 4.2.6). Wihrend der ersten 15 Tage verlaufen
die Trajektorien der Mitglieder des Ensembles der Januarvorhersagen dhnlich zueinander,
aber vollig verschieden zu der Trajektorie der Beobachtung. Wihrend der zweiten Hilfte
des prognostizierten Zeitraumes, werden die Trajektorien unzusammenhéngend. Im
Gegensatz dazu bleiben die Trajektorien fiir die Vorhersage fiir Februar 1986 zusammen-
hangend und stimmen mit der Beobachtung fiir den Vorhersagezeitraum gut iiberein.
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Am Ende der Vorhersagezeit gibt die Streuung des Vorhersageensembles fiir Januar 1986
einen deutlichen Hinweis auf die (nicht vorhandene) Giite der Vorhersage. In der ersten
Hilfte der Vorhersagezeit trifft diese Aussage jedoch nicht zu, da alle individuellen Vor-
hersagen des Ensembles nicht den Beginn der Blockierung im Raum Europa/Atlantik vor-
hergesagt haben. Fiir den Februarfall deutet die geringe Streuung auf eine hohe
Vorhersagegiite hin.

Um den Januarfall noch weiter zu analysieren, wurden zwei zusitzliche Experimente
durchgefiihrt. Im ersten Experiment wird die Vorhersage mit einer verbesserten Version
des EZMW-Vorhersagemodelles durchgefiihrt. Dieses Modell hat eine hohere vertikale
Aufldsung, eine Parameterisierung der Reibung durch sich brechende Schwerewellen
(“gravity wave drag”) und eine revidierte Parameterisierung der Vertikaldiffusion in der
freien Atmosphére. Auch mit diesem Modell kann die Blockierung im Raum Atlantik/
Europa nicht vorhergesagt werden. Die Trajektorien dieses zweiten Satzes von Simulatio-
nen unterscheiden sich wiederum wesentlich von denen des ersten Ensembles.

In dem zweiten Experiment werden die meteorologischen Felder in den Tropen iiber ein
Relaxationsverfahren durch die Beobachtung ersetzt. Dieser Methode liegt folgender
Denkansatz zugrunde: Hoskins und Sardeshmukh (1987) haben darauf hingewiesen, dafl
eine anormale Stromungskonvergenz in der Karibik fiir die Entwicklung von Blockierun-
gen mitverantwortlich ist. Gleichzeitig ist bekannt (vergleiche mit Kapitel 2.2), daf} das
Strémungsfeld in den Tropen starke systematische Fehler besitzt, mithin diese Strdmungs-
konvergenz eventuell gar nicht simulieren kann. Wenn man nun die richtigen tropischen
Stromungsverhiltnisse vorschreibt, so miifite sich auch die Vorhersage in den mittleren
Breiten verbessern. In der Tat trat bei diesem Experiment ein verstirkter Riicken auf und
die Vorhersagegiite wurde verbessert, die Stirke der Blockierung wurde jedoch nicht gut
simuliert.

Das Scheitern der Vorhersage, den Anfang der Blockierung im Januar 1986 zu simulieren,
wird also zumindestens teilweise durch die systematischen Fehler des Modelles hervorge-
rufen, jedoch kann man auch Probleme in der Bildung des Ensembles nicht ausschliefen.
Eine der Vorhersagen war in der Lage, die Entwicklung im Nordpazifik auch lingerfristig
vorherzusagen. Da auffillt, da3 die sich Vorhersagen eines Ensembles nicht vollkommen
zufillig um die mittlere Vorhersage eines Ensembles gruppieren, sondern sich in eine
beschrinkte Anzahl von dhnlichen Vorhersagegruppen aufteilen lassen, wird eine Clu-
steranalyse basierend auf EOFs benutzt, um aus den Vorhersageensembles Unterensem-
bles zu bilden und damit mégliche andere Vorhersageentwicklungen abzuschitzen. Bei
dieser Analyse ist es moglich, den Clustern Wahrscheinlichkeiten je nach ihrer Populati-
onsrate, d. h. wie viele Vorhersagen in eine Clusterklasse fallen, zuzuordnen.

Es stellt sich dabei heraus, daB einige der Cluster eine bessere Vorhersage liefern als das
Ensemblemittel. Diese Cluster enthalten jedoch nicht notwendigerweise die meisten Vor-
hersagen. Es kann sein, daB3 es sich hier ein Sammlungsproblem handelt, so dal man mit
einer besseren Verteilung rechnen kdnnte, wenn man die Anzahl der Vorhersagen in einem
Ensemble erhoht. In diesem Falle ist jedoch die vorgestellte LAF-Methode zur Erzeugung
des Ensembles nicht geeignet, da bei einer Erhohung des Ensembles die zeitlich letzten
Vorhersagen dominieren. Dariiber hinaus kénnen die systematischen Fehler der Modelle
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und qualitativ unterschiedliche Anfangsdaten die Wahrscheinlichkeitsverteilung der ein-
zelnen Strémungsregime veridndern.

Auch die Versuche mit hoherer Auflésung zeigen nicht, daf die LAF routineméBig bessere
Vorhersagen liefert als eine einzige deterministische Vorhersage (mit moglicherweise
hoherer Auflosung) Dariiber hinaus kann nicht klar festgestellt werden, daf3 eine eindeu-
tige Beziehung zwischen der Streuung der einzelnen Mitglieder der Vorhersage und der
Giite der Ensemblevorhersage besteht. Es ist nicht eindeutig geklért, ob dieses “Versagen”
auf die potentielle Unvorhersagbarkeit des Systems zuriickzufiihren ist, ob es ein Problem
der Beobachtungsdaten ist oder die Modellfehler als hauptverantwortlich anzusehen sind.
Die Forschung auf diesem Gebiet mit dem Ziel einer dynamisch-stochastischen Langfrist-
vorhersage geht am EZMW weiter [21].

3.0 ZEITBEREICH: 30 TAGE BIS 1 JAHR

3.1 Dynamisch-stochastische Abschitzung des Einflusses von
Anomalien der Meeresoberflichentemperatur

Wie schon erwiihnt, werden bei einer Ausdehnung des Vorhersagezeitraumes die Randbe-
dingungen immer wichtiger [10]. Es wird in einer Vielzahl von Untersuchungen (siehe
Zusammenfassung von Shukla und Wallace, 1983) darauf hingewiesen, da3 anormale
Randbedingungen anormale Zirkulationsmuster nicht nur in der unmittelbaren Nihe der
Randbedingungsanomalie, sondern iiber “Telekonnektionen™ auch in weit entfernten
Gebieten erzeugen konnen.

In [7}! wird die “Bjerknes-Hypothese” mit Hilfe der Monte-Carlo-Methode iiberpriift.
Diese Hypothese besagt, da3 die El-Nino-Meeresoberflichentemperaturanomalie (SST),
die in unregelmiBigen Abstdnden alle 2 bis 7 Jahre im tropischen Pazifik auftritt, liber eine
Intensivierung der Hadley-Zirkulation zu einer Wetterverédnderung in den mittleren Brei-
ten fiihrt.

Die El-Nino-SST bietet sich an, um den Einfluf} der Randbedingungen aus dem Rauschen
der atmosphérischen Zirkulation zu isolieren, da sie die in der betrachteten Zeitskala
rdumlich groBte beobachtete Anomalie der Randbedingungen der Atmosphire darstellt.

Um ein Ensemble von Vorhersagen zu erhalten, wird die “composite” SST-Anomalie
(nach den Daten von Rasmusson und Carpenter, 1982) in drei Simulationen mit dem T21-
Modell eingebracht. Diese Modellintegrationen, die einen Zeitraum von 150 Tagen simu-
lieren, unterscheiden sich nur durch den Anfangszeitpunkt: Sie werden von demselben
Tag im Jahr, aber von verschiedenen Jahren der 10-Jahres-Kontrollintegration gestartet.

1. Die Arbeit [7] wurde an der Universitdt Hamburg als Doktorarbeit angenommen. Sie wird hier nur kurz
aufgefiihrt, um den logischen Zusammenhang dieser Studie mit den anderen hier vorgestellticn Arbeiten fiir
die verschiedenen Zeitskalen deutlich werden zu lassen.
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Diese Methode erlaubt es, auch in den mittleren Breiten ein statistisch signifikantes Signal
zu isolieren [9], [7], was mit einer einzigen dynamischen Vorhersage nicht moglich ist
[10] (Abb. 9).

Abbildung 9: Die Anderung des 700 hPa Hohenfeldes. a) Simuliert mit dem
Klimamodell; b) die statistiche Signifikanz der Anderung des 700 hPa Hohenfeldes
(t-Test; die Konturlinie beschreibt Flichen mit einer Signifikanz von mehr als 95%.);
c¢) die 1. EOF der beobachteten Winterzirkulation nach Wallace und Gutzler (1981 );
d) die beobachtete Héhenfelddifferenz fiir Winter (van Loon und Rogers, 1981).
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4.0 ZEITBEREICH: 1 JAHR BIS 100 JAHRE

Auch in der Klimavorhersage hat mittlerweile die MC-Methode Einzug gehalten. In den
hierbei betrachteten Zeitskalen versucht man, die Unsicherheiten abzuschétzen, die durch
die Unkenntnis des genauen Anfangszustandes des Klimasystemes, insbesondere der sich
langsam verdndernden Randbedingungen, in diesem Falle der ozeanischen Zirkulation,
hervorgerufen wird.

Wie u. a. in [32] diskutiert, wurden in der Vergangenheit die Auswirkungen einer Konzen-
trationsédnderung der atmosphérischen Treibhausgase auf das globale Klima mit Modellen
der atmosphérischen Zirkulation berechnet, in denen der Ozean nur durch eine typischer-
weise 50 m tiefe Wassermasse dargestellt wird, sogenannte “mixed layer” Modelle (fiir
eine Zusammenfassung siehe [23]). Diese Modelle wurden in einigen Fillen erweitert,
indem zusitzlich die Wirmetransporte unterhalb der Mischungsschicht vorgeschrieben
werden (Hansen et al, 1988). Alle diese Modelle sind jedoch nicht in der Lage, Verinde-
rungen der ozeanischen Zirkulation bei einer Klimaénderung vorherzusagen, z. B. einen
verdnderten horizontalen Wérmetransport oder die Warmespeicherung in den tieferen
Schichten des Ozeans. Genau diese Prozesse sind jedoch fiir das Klimagleichgewicht
sowie fiir das zeitlich verdnderliche Verhalten des gesamten Klimasystemes von herausra-
gender Bedeutung. Sie wurden bisher noch nicht beriicksichtigt, da die entsprechenden
globalen dreidimensionalen Ozeanmodelle noch nicht entwickelt worden waren bzw. die
Rechnerkapazitit fiir umfangreiche gekoppelte Modelle fehlte.

Schon in dem zur Weltklimakonferenz 1990 in Genf veroffentlichten Bericht iiber den
Kenntnisstand der Wissenschaft iiber das Problem der globalen Erwidrmung durch die
Treibhausgase wurde erwihnt [23], daB3 eine zuverldssige Simulation der globalen Erwir-
mung nur mit einem globalen gekoppelten Ozean-Atmosphéren-Modell erreicht werden
kann. Auf der ganzen Welt wurden bisher nur vier Berechnungen mit einem globalen
gekoppelten Ozean-Atmosphéren-Modell durchgefiihrt (Washington und Meehl, 1989;
Houghton et al, 1990, Murphy, 1992). Obwohl mit diesen Experimenten die Gréflenord-
nung der durch die “mixed layer” Modelle erhaltenen globalen Klimaverénderung besti-
tigt werden konnte, so zeigten sich jedoch Unterschiede in ihrer riumlichen Struktur und
ihrem zeitlichen Verlauf.

Dariiber hinaus kann man bei einem Literaturstudium [23] feststellen, daf3 der Effekt der
Treibhausgase zum tiberwiegenden Teil bisher nur in Experimenten studiert wurde, die
von einer sofortigen Verdopplung der Treibhausgaskonzentration ausgingen und bis zu
einem Gleichgewichtszustand berechnet wurden. Der zeitliche Verlauf der Klimaédnderung
zwischen heute und dem Zeitpunkt der Treibhausgasverdopplung wird dann mittels sehr
stark vereinfachter Modelle hergeleitet (Houghton et al, 1990).

In den folgenden Kapiteln werden mehrere Simulationen mit dem in Hamburg entwickel-
ten globalen gekoppelten Ozean-Atmosphéren-Modell vorgestellt, in denen die Wirkung
eines zeitlich verdnderlichen Anstieges der Treibhausgase in der Atmosphire auf das Kli-
masystem untersucht wird (Kapitel 4.2). Zur Absicherung dieser Ergebnisse wird zuerst
mittels eines Kontrollexperimentes, bei dem die Strahlungsbedingungen von 1985 vorge-
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schrieben werden, analysisert, inwieweit das Modell in der Lage ist, das heutige Klima
realistisch zu beschreiben (Kapitel 4.1.3).

4.1 Das gekoppelte globale Ozean-Atmospharen-Modell

4.1.1 Die Komponenten des gekoppelten Modelles

Das Atmosphédrenmodell wird ausfiihrlich in Kapitel 2.1 beschrieben. In dieser Studie
kam die fiir Klimarechnungen entwickelte Version ECHAM1 mit der Auflosung T21 zum
Einsatz (Roeckner et al, 1992). Eine hohere Auflésung, die vielleicht in den mittleren
Breiten und auf der Siidhalbkugel ein besseres Zirkulationsfeld geliefert hitte, verbot sich
aus 6konomischen Griinden. Mit dieser Auflosung liegt das Modell im oberen Mittelfeld
der weltweit verwendeten Klimamodelle [35](vergleiche mit Tabelle 3).

Das grof3skalig-geostrophische Ozeanmodell LSG (= Large Scale Geostrophic) wurde von
Maier-Reimer und Hasselmann (1987) entwickelt. Es basiert auf den primitiven Gleichun-
gen, jedoch werden die schnellen Schwerewellen, die fiir die Simulation langfristiger Kli-
maidnderungen irrelevant sind, durch Verwendung eines impliziten Zeitintegrations-
verfahrens herausgefiltert. Salzgehalt und Temperatur werden nur durch Advektion trans-
portiert, wenn man von Konvektion in hohen Breiten (zur Erhaltung der statischen Stabili-
tdt) und numerischer Diffusion absieht. Das Modell verwendet eine realistische Land-See-
Verteilung sowie eine realistische Bodentopographie. In der Horizontalen wird ein

5.6% 5.60 Arakawa-E-Gitter verwendet. Die Gitterweite wurde so gewihlt, daB die Git-
terpunkte moglichst nahe bei den Gitterpunkten des Gauf’schen Gitters vom Atmosphi-
renmodell liegen. Das Modell hat 11 vertikale Niveaus (bei 25, 75, 150, 250, 450, 700,
1000, 2000, 3000, 4000, 5000 m Tiefe fiir die Horizontalgeschwindigkeit, die Temperatur
und den Salzgehalt; bei 50, 112.5, 200, 350, 575, 850, 1500, 2500, 3500 und 4500 m fiir
die Vertikalgeschwindigkeit)?. Ein thermodynamisches Meereismodell (mit Advektion
durch die ozeanische Stromung sowie einer Rheologie in der letzten Version [34]) ist in
die oberste Ozeanschicht eingebettet.

4.1.2 Die Kopplung

Angetrieben wird das Modell im ungekoppelten Modus durch eine vorgeschriebene Wind-
schubspannung sowie durch Vorgabe der beobachteten Lufttemperatur und des Salzgehal-
tes der obersten Schicht als Randbedingung. Die Zeitintegration des Modelles erfolgt
implizit mit einem Zeitschritt von 30 Tagen. Dadurch werden die Schwerewellen stark
gedidmpft, wihrend die physikalisch relevanten quasi-geostrophischen Rossbywellen
nahezu ungeddmpft propagieren kénnen. Um bei der Kopplung an das Atmosphirenmo-
dell den Phasenfehler zu reduzieren und Instabilititen in der Deckschicht bei der Eisbil-
dung zu vermeiden, werden die Gleichungen fiir die Eisdicke sowie fiir Temperatur und
Salzgehalt der obersten Schicht mit einem kiirzeren Zeitschritt (1 Tag) integriert. Vor dem

2. In der ersten Modellversion [17] wurden die obersten beiden Niveaus des Ozeans durch nur eine Schicht
dargestellt. Wegen der physikalischen Bedeutung der obersten Meter des Ozeans ist spiter die vertikale
Auflosung erhoht worden.
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Beginn der Kopplungsversuche wurde das Ozeanmodell so lange mit klimatologischen
Randdaten angetrieben, bis sich die gesamte ozeanische Zirkulation auf einen Gleichge-
wichtszustand eingestellt hatte (ca. 5000 Jahre).

Das Atmosphérenmodell braucht in der vorliegenden Form die Temperatur an der Meeres-
oberfléiche sowie die Temperatur an der Oberkante des Meereises als Antrieb, das Ozean-
modell dagegen den totalen WirmefluB (d.h. sensibler und latenter WarmefluB3, ther-
mischer und solarer Warmeflu$3), den Frischwasserflul (Niederschlag minus Verdunstung
plus Abfluf aus Strémen) sowie die Windschubspannung als Antriebsparameter aus dem
Atmosphéirenmodell (Abb. 10). Da das Ozeanmodell einen ldngeren Zeitschritt als das
Atmosphidrenmodell besitzt, werden die Frischwasser- und Warmefliisse tiber 36 Atmo-
sphirenmodell-Zeitschritte (=1 simulierter Tag) gemittelt und dann dem Ozeanmodell
libergeben, das dann fiir einen Zeitschritt gerechnet wird. Die so neu gewonnenen Werte
an der Oberkante des Ozeans werden dann dem Atmosphédrenmodell mitgeteilt, das wie-
derum fiir 36 Zeitschritte gerechnet wird. Man spricht hierbei von einer synchronen Kopp-
lung. Ein analoges Verfahren findet fiir die Windschubspannung Anwendung, jedoch
betrégt hier der Zeitschritt 30 Tage.
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Abbildung 10: Schematische Darstellung des gekoppelten Ozean-Atmosphiren-
Modelles ECHAMI1 + LSG; nach [30].

Die in beiden Modellen auftretenden Fehler beeinflussen das jeweilig andere Modell, so
daf} es zu einer Verstdarkung der Fehler und letztendlich zu einem Weglaufen des gekoppel-
ten Systems in einen unrealistischen Zustand kommen kann. Um dieses Problem zu kom-
pensieren, sind verschiedene Korrekturverfahren entwickelt worden (Sausen et al, 1988;
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Manabe et al, 1991). Bei dem in Hamburg verwendeten Korrekturverfahren spricht man
von FluBkorrektur.

Zuniéchst wurden einige Tests mit einer Kopplung ohne Korrekturverfahren durchgefiihrt,
die in [17] und [22] beschrieben werden. Als Vorbereitung dieser Kopplung ohne Flufkor-
rektur (direkte Kopplung) wird jedes Modell fiir sich eingeschwungen. Das Atmosphéren-
modell wird 3 Jahre mit klimatologischen Werten fiir die Meeresoberflichentemperatur
und die Temperatur angetrieben, bis es einen Gleichgewichtszustand erreicht hat. Das
Ozeanmodell berechnet den WirmefluB aus einer Newtonischen Kopplung an die dquiva-
lente Meeresoberfldchentemperatur (Oberhuber, 1988), der Frischwasserflul wird aus
einer Relaxation auf den beobachteten Salzgehalt (Levitus, 1982) hergeleitet. Um einen
optimalen Start bei der direkten Kopplung zu erreichen, ist es notwendig, das Ozeanmo-
dell beim Einschwingen mit der Windschubspannung des Atmosphéirenmodelles anzutrei-
ben, da diese regional wesentlich schwicher als der beobachtete Windstress ist: In den
Tropen z. B. reagiert das Ozeanmodell mit einer El-Nino-artigen Schockwelle, schwingt
man es zuerst mit dem beobachteten Windstress ein und koppelt es dann an das Atmo-
sphirenmodell. Die Ozeanstromungen sind zwar schwicher, wenn das Ozeanmodell mit
dem modellierten Windstress angetrieben wird, jedoch sind die Stromungsmuster an der
Meeresoberfliche hinreichend realistisch, um mit der Kopplung fortzufahren [17], [30].
Durch das Einschwingen mit den T21-Modellrandbedingungen, insbesondere der Tempe-
raturverteilung, wird die Konvektion im Nordatlantik stark reduziert. Die Meridionalzir-
kulation im Nordatlantik verliert stark an Intensitit (mehr als 50 %). Es kommt jedoch
nicht zu einer Reversion der Meridionalzirkulation, wie sie von Maier-Reimer und Miko-
lajewicz (1989) und Manabe und Stouffer (1988) beschrieben wird, die den Bedingungen
wihrend der “Jiingeren Dryas™ Eiszeit entspricht.

Die ersten Versuche der direkten Kopplung mit der Modellversion “cycle 26” zeigten
deutlich die Schwichen des Atmosphirenmodelles: Dieses Modell hat eine negative War-
mebilanz von etwa 7 W/m? [17]. Im ungekoppelten Fall dient der Ozean (d. h. die vorge-
schriebene Meeresoberflichentemperatur) als unendliche Warmequelle, im gekoppelten
Fall wird diese Warme aus dem Ozean entnommen, der sich dementsprechend abkiihlt. Es
war daher nicht moglich, den “cycle 26” des alten Modelles zu benutzen, ohne eine
Klimadrift des Gesamtsystems zu erhalten oder auf KorrekturmaBnahmen zuriickzugrei-
fen [30].

Die danach verwendete Modellversion ECHAM1 hat, zumindestens im globalen Jahres-
mittel, eine ausgeglichene Energiebilanz. Dieses ermoglicht, auch ohne FluBkorrektur,
Integrationen durchzufiihren, ohne daB3 der mittlere Zustand des gekoppelten Systems
wegdriftet [22]. Regional ergeben sich jedoch weiterhin grofe Probleme. Schon nach 25
Jahren Simulationsdauer hat sich die rdumliche Verteilung der Meeresoberflachentempe-
ratur stark verschoben (Abb. 11). Es ergibt sich die Tendenz eines meridionalen und zona-
len Gradientabbaues, wie sie auch in dem nicht fluBkorrigierten NCAR Modell beobachtet
wird (Washington and Meehl, 1989). Die Forschungsgruppe in NCAR hat ihr nicht-fluf3-
korrigiertes Modell benutzt, um Klimadnderungsvorhersagen durchzufiihren, obwohl der
erreichte Zustand als nicht sehr realistisch bezeichnet werden muf3 (Washington und
Meehl, 1989). Die Hamburger Simulation wurde nach 25 Jahren abgebrochen, da der bis
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dahin erreichte Zustand nicht hinreichend realistisch erschien, um weitere Versuche zu
rechtfertigen [22].

25E 85E 1 45E 155w 95w 35W 25E

Abbildung 11: Das Jahresmittel der Meeresoberflichentemperatur des
Experimentes ohne FluBlkorrektur nach 25 Jahren Integrationszeit (oben) sowie die
beobachtete Meeresoberflichentemperatur nach Levitus (1982) (unten).
Konturintervall: 2 K.

Die Probleme der direkten Kopplung kénnen mit der FluBkorrekturmethode umgangen
werden, die von Sausen et al (1988) theoretisch beschrieben wurde. Hierbei werden nicht
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die Fliisse als solche, sondern ihre Anomalien gekoppelt. Diese Methode hat den Vorteil,
daB sie in erster Ndherung linear wirkt. Diese Methode wurde von Bierkamp (1987) auf
ein tropisches “mixed layer” Modell angewendet. In [17], [18], [30] findet sie zum ersten
Male in einem globalen gekoppelten Modell ihren Einsatz.

Die FluBkorrektur wird wie folgt angewendet [18], [19]: Das ungekoppelte Atmosphiren-
modell wird fiir einen Zeitraum von 20 Jahren berechnet, wobei die beobachtete klimato-
logische Meeresoberflichentemperatur als untere Randbedingung vorgeschrieben wird.
Die letzten 10 Jahre der Integration, in denen das Modell ein Gleichgewicht erreicht hat,
werden zur Berechnung der FluBkorrektur herangezogen. Es werden die Windschubspan-
nung, der totale WarmefluB (d.h. die Summe aus langwelligem, kurzwelligem Stahlungs-
flu sowie dem latenten und sensiblen WirmefluB) und auBerdem der Frischwasserflu$3 (d.
h. Niederschlag minus Verdunstung plus LandoberflichenabfluB) fiir jeden Monat im Jahr
berechnet.

Das Ozeanmodell wird durch eine Newtonische Kopplung an dieselbe klimatologische
Meeresoberflichentemperatur wie das Atmosphirenmodell angetrieben. Eine Relaxation
auf die beobachtete Salzverteilung nach Levitus (1982) sowie ein direkter Antrieb der
Ozeanzirkulation mit der beobachteten Windschubspannung nach Hellermann und Rosen-
stein (1983) ergeben die weiteren Randbedingungen. Nach etwa 5000 Jahren hat das Oze-
anmodell einen Gleichgewichtszustand erreicht. Aus der Relaxation der Temperatur und
des Salzgehaltes lassen sich der WirmefluB und der Frischwasserfluf} zuriickrechnen, die
ndtig gewesen wiren, um die ozeanische Zirkulation zu erhalten. Die diagnostizierten
Frischwasserfliisse werden als Antrieb fiir eine Fortsetzung der Ozeansimulation fiir wei-
tere 2000 Jahre benutzt. Der so erhaltene Zustand bildet den Anfangszustand des Ozeans
bei der Kopplung mit FluBkorrektur. Die Differenz zwischen den von dem Atmosphiren-
modell simulierten und den vom Ozeanmodell verlangten Fliissen ergibt die FluBkorrek-
tur.

In der vorliegenden Kopplung werden alle Fliisse von dem Atmosphirenmodell in den
Ozean korrigiert. Auflerdem wird die Oberflichentemperatur des Ozeans einschlieBlich
der Temperatur iiber Eis fluBkorrigiert, bevor sie als untere Randbedingung fiir das Atmo-
sphéirenmodell dient. Andere Modellierungsgruppen beschriinken sich darauf, nur die
Wirme- und Frischwasserfliisse zu korrigieren, auch weichen die Methoden der Berech-
nung der FluBkorrektur von dem hier vorgestellten Verfahren ab (Manabe et al, 1991).
Trotz der unterschiedlichen Berechnungsweise der FluBkorrektur ergibt sich in der geo-
graphischen Verteilung und in der Amplitude der FluBkorrektur eine bemerkenswerte
Ubereinstimmung [35].

Die WirmefluBkorrektur (Abb. 12) zeigt deutliche Maxima in Regionen mit starken
WirmefliiBen, wie z. B. in der Golfstromregion. Hier nehmen die Korrekturwerte die glei-
che GroBe wie die zu korrigierenden Werte an. Die grobe Auflosung der Modelle, die
nicht in der Lage ist, rdumlich eng begrenzte Phinomene wie den Golfstrom aufzulésen,
ist wohl als Hauptursache dieses Problems anzusehen. Ein weiteres Problemgebiet findet
sich an der Eiskante der Arktis und der Antarktis. Hier kann es vorkommen, da8 ein Eis-
punkt in dem einen Modell kein Eispunkt in dem anderen Modell gegeniiberliegt und des-
halb die Fliisse, die iiber Eis wesentlich kleiner sind als iiber offenem Wasser, an diesen
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kritischen Punkten durch die FluBkorrektur kompensiert werden miissen. Die Flukorrek-
tur an der Eiskante ist insbesondere bei Klimainderungsexperimenten problematisch, da
man davon auszugehen hat, daB sich diese Grenzlinie verschiebt. Bisher ist noch keine
zufriedenstellende Losung dieses Problemes gefunden worden. Ergebnisse, die mit einer
Verschiebung der Eisbedeckung zusammenhingen, miissen deshalb sehr vorsichtig inter-
pretiert werden.

Die FluBkorrektur des Windes berechnet sich aus der Differenz der beobachteten Winde
zu denen vom Atmosphirenmodell simulierten. Wie in [17], [30] beschrieben, sind die
Betrige des simulierten Windes allgemein zu klein. Durch die Fehler in der mittleren
Druckverteilung des Atmosphirenmodelles ergeben sich zusétzlich Fehler in der Wind-
richtung,.

Die FluBkorrektur des Frischwasserflusses findet sein Maximum in den Tropen, da hier
das Regengebiet der innertropischen Konvergenzzone (ITCZ) durch das Atmosphérenmo-
dell nur unzureichend wiedergegeben wird. Ein weiteres Fluffkorrekturmaximum findet
sich, aus denselben Griinden wie bei der WirmefluBkorrektur, in den Gebieten der ozeani-
schen Strahlstréme. Auch hier hat die FluBkorrektur dieselbe Grofle wie die zu korrigie-
renden Fliisse. Derartig grofle FluBkorrekturen treten auch in anderen Modellen, wie dem
von GFDL und dem des Hadley Centres, auf [35], [38].

Abbilduélg 12: Die FluBkorrektur des Warmeflusses fiir Januar; Konturintervall:
25 W/m*,
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Die Meeresoberflichentemperaturkorrektur besitzt neben den regionalen Korrekturtermen
auch einen konstanten Term, der sich dadurch ergibt, daB3 bei der Newtonischen Kopplung
der antreibende Wert nicht erreicht werden kann. Die u. a. von Oberhuber (1988) vorge-
schlagene Methode, diesen Effekt mittels einer 4quivalenten Temperatur zu kompen-
sieren, wurde nur in dem Experiment ohne FluBkorrektur verwendet, wihrend hier die
Kompensation der FluBkorrektur iiberlassen wird. Die Maxima der TemperaturfluBkorrek-
tur finden sich, wie beim WirmefluB3, in den ozeanischen Strahlstromregionen sowie an
der Eiskante.

Nach der Kopplung dauert es 5 Jahre, bis sich der globale Mittelwert der Temperatur auf
einen Gleichgewichtswert eingeschwungen hat. In diesem Zeitraum sinkt sie um etwa
0.2 K. Diese Anfangsdrift wird durch Inkonsistenzen in der Anwendung der FluBkorrektur
(die tiglichen Werte werden durch lineare Interpolation der Monatsmittel hergeleitet) her-
vorgerufen. Nach diesem 5-jdhrigen Einschwingen werden die Kontrollintegration und die
100-jghrigen Klimainderungsrechnungen gestartet.
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Abbildung 13: Hovméller Diagramm der zeitlichen Entwicklung der bodennahen
Lufttemperatur im Kontrollexperiment relativ zur ersten Dekade; Konturintervall:
1 K, positive Werte sind straffiert.
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4.1.3 Das Klima des gekoppelten Modelles

Das Kontrollexperiment ist quasi-stationdr im Hinblick auf die global gemittelte Boden-
temperatur mit einer Anderung von weniger als 0.4 K wihrend der 100 Jahre Integrations-
zeit (vergleiche mit Abb. 22). Die rdumliche Temperaturverteilung im zonalen Mittel an
der Meeresoberfliche zeigt eine deutliche Verinderung mit einer Abkiihlung in hohen
Breiten der Nordhalbkugel und einer Erwédrmung in den hohen Breiten der Siidhalbkugel
(ADbb. 13). Da das gekoppelte Ozean-Atmosphiren-Modell, wie auch das wirkliche Kli-
masystem, auf Grund interner Variabilitidt Fluktuationen in Zeitriumen von Dekaden, aber
auch Jahrhunderten und ldnger enthalten kann, ist es schwierig zu entscheiden, ob die Ver-
dnderungen in den hohen Breiten eine interne niederfrequente Variabilitéit des gekoppelten
Systems reprisentiert oder eine Drift des gekoppelten Systems durch Unzulidnglichkeiten
der FluBkorrektur. Um diese Frage eindeutig zu kldren, miiite man die Rechnungen
wesentlich linger ausdehnen. Die langperiodische interne Variabilitiit des Klimamodelles
erfordert es, die MC-Methode anzuwenden, da nicht eindeutig klar ist, inwieweit der
augenblickliche Zustand des modellierten Systems eine Klimainderungsvorhersage beein-
fluBt.

Die Kontrollrechnung iiber einen Zeitraum von 100 Jahren mit FluBkorrektur und einer
auf dem Stand von 1985 festgehaltenen Treibhausgaskonzentration zeigt, daB dieses
gekoppelte globale Ozean-Atmosphiren-Modell in der Lage ist, das heutige Klima zu
simulieren, wobei es jedoch auch die Probleme aufzeigt, die von anderen Zirkulationsmo-
dellen mit dieser Auflosung bekannt sind (Xu et al, 1990; Boer et al, 1992; Tibaldi und
Tosi, 1991). Die bei dieser Versuchsreihe verwendete Version ECHAMI1 hat, auch schon
im ungekoppelten Modus (Roeckner et al, 1992, Sausen et al, 1992), die Tendenz, im Win-
ter (DJF) die Stirke des Islandtiefes zu unterschitzen, was zu unrealistisch schwachen
Westwinden iiber dem Nordatlantik fiihrt. Das Aleutentief dagegen ist zu tief. Diese Pro-
bleme werden durch die Kombination von niedriger Auflosung und der Parameterisierung
der Schwerewellenreibung (“gravity wave drag”) verursacht (Roeckner et al, 1992). Im
Sommer dagegen werden die Subtropenhochs mit der richtigen Stirke simuliert (Abb. 15).
Auf der Siidhalbkugel ist der Druckgradient zwischen Aquator und Siidpol in allen Jahres-
zeiten zu gering, was typisch fiir derartig niedrig auflosende Modelle ist (vergl. mit Kapi-
tel 2).

Der zonal gemittelte Zonalwind wird in allen Jahreszeiten realistisch dargestellt (Abb. 16).
Es gibt eine gute Ubereinstimmung zwischen der Stiirke und der Position der Strahlstrdme
zwischen Beobachtung und Simulation. Die Fehler sind geringer als in anderen Modellen
vergleichbarer Auflosung (Boer et al, 1991). Am Boden stimmen die Winde im allgemei-
nen gut mit der Beobachtung iiberein. Eine Ausnahme bildet die Region nordlich von
50° N im Winter, wo sich die Fehler, die schon bei der Bodendruckverteilung angespro-
chen wurden, auch im Zonalwind widerspiegeln. Insgesamt @ndert sich die atmosphiiri-
sche Zirkulation nur unwesentlich zwischen der gekoppelten und ungekoppelten
Modellversion. Ein unabhingiger Vergleich zeigte eine deutlich bessere Simulation des
Jahresganges der Temperatur in dem Hamburger Modell als in dem Modell des englischen
Wetterdienstes (Hulme et al, 1992).
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Abbildung 16: Die Meridionalzirkulation im Atlantik fiir das Kontrollexperiment
mit FluBkorrektur fiir das Zeitintervall 91-100. Konturintervall: 2 Sv; nach [34]

Die Hohenverteilung des Meeresspiegels entspricht den Beobachtungen (Levitus, 1982).
Der Meeresspiegel senkt sich im globalen Mittel in den ersten 50 Jahren der Simulation
um 1.5 cm ab, danach schwingt er sich auf ein stabiles Niveau ein. Dieses anfingliche
Absinken muf} als Reaktion auf Inkonsistenzen bei der Kopplung und der FluBkorrektur
gesehen werden, die nach gewisser Zeit abklingt (Abb. 35a).

Im Ozean wird die beobachtete Verteilung des Salzgehaltes und der Temperatur dhnlich
gut wie im ungekoppelten Modell simuliert (Maier-Reimer und Mikolajewicz, 1991). Die
berechneten Ozeanstrdmungen geben realistisch die beobachtete ozeanische Zirkulation
einschlieBlich der “conveyor-belt” Zirkulation wieder. Der Ausstrom von nordatlanti-
schem Tiefenwasser (Abb. 16) aus dem Atlantik in den siidlichen Ozean iiber

3008 liegt mit 25 Sv an der unteren Grenze der Beobachtungen (Roemmich, 1980; Hall
und Bryden, 1982; Gordon und Piola, 1983; Hsiung, 1985).
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Abbildung 17: Der Jahresgang der Eisausdehnung der ersten 10 Jahre des
Kontrollexperimentes fiir die Arktis (a) und die Antarktis (b); nach [40].

Die jahreszeitliche Verinderung der Eisbedeckung der Modellsimulation (Abb. 17) ent-
spricht im Mittel den beobachteten Werten (Zwally et al, 1983; Parkinson, 1991, 1992).
Sie wird jedoch in der Arktis unter- und in der Antarktis iiberschitzt [40].

Die Giite der riumlichen Eisdickenverteilung kann durch ihr Integral, das Eisvolumen
beschrieben werden. Das Meereis braucht in der Nordhemisphiire etwa 60 Jahre, um auf
eine stabilen Zustand, der bei etwa 40 *10° km3 liegt, anzuwachsen (Abb. 18). Auf der
Stidhalbkugel braucht das Modell etwa 70 Jahre, um sich auf einen stabilen Zustand von
65 * 103 km? einzustellen. Zum Vergleich: das beobachtete Eisvolumen liegt bei etwa

20 * 103 km? in der Nordhalbkugel (Loewe, 1987) und bei etwa 10 bis 16 * 10> km? auf
der Siidhalbkugel (Parkinson und Bindschadler, 1984; Stdssel et al, 1990). Das gekoppelte
Modell erreicht also Eisvolumina, die mehr als viermal so hoch sind wie die Beobachtung.
Dieses macht die Interpretation von Ergebnissen iiber eisbedeckten Flichen problema-
tisch.

Die Probleme in der Simulation des Eises scheinen mit der FluBkorrektur und dem doch
sehr einfachen Meereismodell verbunden zu sein. In der FluBkorrektur treten dann hohe
Werte auf, wenn die ungekoppelten Modelle keine konsistenten Meereisbedingungen
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simulieren oder durch Tiefenkonvektion grofle Wirmefliisse im Ozean auftreten (verglei-
che mit Abb. 12). Wenn diese Korrekturen, die Werte grofer als 100 W/m? annehmen
konnen, in Gitterpunkten angewendet werden, in denen sich durch die Kopplung die
Meereisbedeckung verdndert hat, ist ein unrealistisches Anwachsen des Meereises die
Folge. Zusiitzlich scheint die derzeitige Formulierung des Eismodelles, die wichtige dyna-
mische und thermodynamische Prozesse vernachlissigt, es zu sensitiv auf die Randbedin-
gungen reagieren zu lassen. Das Eismodell kann deshalb unrealistische Antriebs-
bedingungen nicht ausgleichen.

Der Wasserkreislauf des Kontrollexperimentes liegt mit seinen Werten innerhalb der
Grenzen der Unsicherheit der Beobachtungen (Baumgartner und Reichel, 1975). Er ist im
Modell nicht vollstindig geschlossen, da das Abschmelzen der Gletscher nicht paramete-
risiert wird. Niederschlige, die als Schnee auf permanent eisbedeckte Landgebiete fallen,
werden daher dem Wasserkreislauf entzogen. Dieses wiirde zu einem Absinken des oze-
anischen Wasserstandes von etwa 120 cm innerhalb von 100 Jahren fiihren, wenn nicht die
FluBkorrektur fiir einen Ausgleich sorgen wiirde.

Obwohl das gekoppelte Modell langperiodische Schwankungen simuliert, so werden
Jjedoch keine El-Nino-Meeresoberflichentemperaturanomalien vorhergesagt. Dieses kann
durch die niedrige Auflésung und der Tatsache, daB am Aquator wegen der geostrophi-
schen Formulierung kein Punkt vorhanden ist, begriindet werden [31]. Auch die FluB3kor-
rektur scheint der Ausbildung des El-Nino-Phidnomenes hinderlich zu sein. Das einzige
globale gekoppelte Modell, da8} eine El-Nino-artige Fluktuation in der Pazifikregion zeigt,
ist das NCAR-Modell ohne Korrekturverfahren (Washington und Meehl, 1989; [35]).

Insgesamt zeigt sich, dafl das gekoppelte Modell das heutige Klima seiner Auflosung ent-
sprechend gut simuliert und seine Leistungsfahigkeit der anderer gekoppelter Modelle
ebenbiirtig ist [35], [38]. Es wurde neben der Simulationen des anthropogenen Treibhaus-
effektes auch fiir die Abschitzung der klimatischen Auswirkungen der brennenden
Olquellen in Kuwait eingesetzt [26].
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4.2 Klimainderungsrechnungen

4.2.1 Definition der Szenarien

Die Hauptberechnungen wurden fiir einen Zeitraum von 100 simulierten Jahren durchge-
fiihrt fiir die IPCC Szenarien A, D sowie mit einen sofortigen Anstieg “2 * CO, * durch-
gefiihrt (Tabelle 2). Das IPCC-Szenarium A geht davon aus (Abb. 19), daB sich auch in
Zukunft keine entscheidenden Anderungen in der Emission der Treibhausgase ergeben
werden (“business as usual”), wihrend Szenarium D (“drakonian’) voraussetzt, daB die
jetzt bekannten technischen Moglichkeiten der Energieeinsparung und die Nutzung alter-
nativer Energien so stark geférdert werden, daB sich bis zum Jahre 2025 die Emission der
Treibhausgase stabilisiert und danach sogar abnimmt. Da das Modell nur ein Treibhausgas
berticksichtigen kann, nidmlich das Kohlendioxid (CO,), werden die anderen Treibhaus-
gase (z. B. Methan, Lachgas) als Zuschlag zu der CO,-Konzentration beriicksichtigt, so
dafl man von einer dquivalenten CO,-Konzentration spricht. Die Anderung der Treibhaus-
gaskonzentration durch chemische Vorginge sowie durch Aufnahme in den Ozean wird
nicht beriicksichtigt.

Man muf} davon ausgehen, daB bei den betrachteten Zeitrdumen die Variabilitit des
Ozeanes das Klimasystem dominiert. Eine Abkiihlungsphase des Ozeanes kann leicht eine
durch den Treibhauseffekt hervorgerufene Erwirmung iiberdecken. Andererseits, wenn
sich der Ozean gerade erwirmt, wird er den Treibhauseffekt verstirken. Auch kénnen
auch in einem ungekoppelten Atmosphérenmodell Zirkulationsanomalien iiber mehrere
Dekaden auftreten (Hansen et al, 1988; Lorenz, 1991), die durch nichtlineare Riickkopp-
lungsmechanismen hervorgerufen werden. Da es zur Zeit keine Datensitze gibt, die den
heutigen Zustand des Klimasystemes (insbesondere des Ozeanes) vollstindig beschreiben,
ist es nicht moglich, ein gekoppeltes Ozean-Atmosphiren-Modell von einem beobachte-
ten Anfangszustand zu starten. Man behilft sich deshalb mit einem Modell, das im Gleich-
gewicht mit den Antriebsparametern steht, dem sogenannten “eingeschwungenen”
Zustand. Fiihrt man nun nur eine einzige Klimainderungsrechnung durch, so kann man
nicht abschitzen, wie realistisch diese Rechnung ist, da die Phase im modellierten Klima-
system nicht notwendigerweise mit der Phasenlage in der wirklichen Welt iibereinstim-
men mul. Auflerdem erlaubt eine einzelne Hochrechnung keinen statistischen
Signifikanztest.

Deshalb sind noch zusitzlich zu den drei Hauptexperimenten drei MC-Experimente mit
fiir Szenarium A fiir einen Zeitraum von 50 Jahren durchgefiihrt worden, die in den Jahren
30, 60 und 90 des Kontrollexperimentes gestartet wurden (Abb. 20). Als viertes MC-
Experiment dienen die ersten 50 Jahre des 100 Jahre Szenarium-A-Experimentes. Dieses
bedeutet, da3 eine Monte-Carlo-Methode benutzt wird, um eine Abschitzung der Klima-
dnderung und iiber die Stabilitit dieser Anderung zu gewinnen.
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Abbildung 19: Der zeitliche Verlauf der dquivalenten CO,-Konzentration in den
verschiedenen Klimaédnderungsexperimenten; nach [34].

Eﬁ};ir;umne;t Anfmgsials Vorheszaa}ieeiauer in Szenarium

CTL 0 100 (140)2 1985

SZA 0 100 IPCC “A”
MC30 30 50 IPCC “A”
MC60 60 50 IPCC “A”
MC90 90 50 IPCC “A”
SZD 0 100 IPCC “D”
“2* COyp” 0 100 instantan

Tabelle 2: Die Klimaexperimente mit dem gekoppelten Ozean-Atmosphiren-Modell

a. Dieses Experiment wird zur Zeit weitergefiihrt und hat bisher bereits 250 Jahre simuliert. Je nach
dem Stand der Auswertung wurden fiir die hier vorliegende Studie 100 bzw. 140 Jahre analysiert.
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Abbildung 20: Schematische Darstellung der Monte-Carlo-Methode bei
Klimainderungsexperimenten; nach [34].

4.2.2 Die simulierte Klimainderung

Aus der Fiille der zur Verfiigung stehenden Daten werden hier einige SchliisselgréBen vor-
gestellt, die insbesondere fiir die Weltklimakonferenzen 1990 und 1992 sowie fiir die
Enquete-Kommission des Deutschen Bundestages zum Schutz der Erdatmosphire zusam-
mengestellt wurden [20], [23], [35]. Die Auswertung von weiteren Gréfen, wie z. B. die
Klima#nderung in Monsunregionen oder der Einflu} einer Klima#nderung auf begrenzte
Gebiete, wurde und wird in weiteren Arbeiten verdffentlicht, auf die aber nicht weiter ein-
gegangen werden soll [41], [33], [37], [39]. Einige weiterfiihrende Studien werden im
Rahmen von nationalen und internationalen Forschungsprojekten auch an anderen Institu-
ten durchgefiihrt.

Die hier beschriebenen Simulationsergebnisse werden auch mit den Berechnungen ande-
rer Modellgruppen [35], [38] verglichen: Zur Zeit gibt es weltweit nur drei weitere Simu-
lationen mit einem zeltabhanglgen CO,-Anstieg mit einem globalen gekoppelten Ozean-
Atmosphiren- Modell3. Eine Aufstellung der Charakteristika dieser Modelle findet sich in
Tabelle 3. Alle Experimente haben eine unterschiedliche CO,-Verdopplungszeit: 70 Jahre
fiir das GFDL- und das UKMO-Maodell, 60 Jahre fiir das ECHAM+LSG-Modell und 100

3. diese Zentren sind: NCAR (National Centre for Atmospheric Research, Boulder, USA), GFDL (Geo-
phyiscial Fluid Dynamics Laboratory, Princeton, USA), UKMO (Hadley Centre, Bracknell, UK)
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Jahre fiir die NCAR-Studie, so daB der Strahlungsantrieb zwischen den Modellen um fast
den Faktor 2 variiert. Die Klimasensitivitit, definiert als die Temperatur, die das Modell
im Gleichgewichtszustand bei einer CO,-Verdopplung erreicht, ist ebenfalls unterschied-
lich fiir alle Modelle. Das Hamburger gekoppelte Modell besitzt die hochste vertikale
Auflésung, das UKMO-Modell die hichste horizontale Auflosung

GFDL MPI NCAR UKMO

AGCM RI5L9 T21 L19 R1I5L9 2.5°x3.75°L11

OGCM 4.5°x3.75° L12 4°LI1 5°L4 2.5°%x3.75°L17

Features no diurnal cycle, prognostic CLW, quasi- prognostic CLW,
isopycnal ocean geostrophic ocean isopycnal ocean
diffusion diffusion

Flux adjustment seasonal, heat, fresh seasonal, heat, fresh none seasonal, heat, fresh
water water, wind stress water

Control CO; (ppm) 300 390 t 330 323

CO, () 1% yr-l IPCCa & d (1990 1% yr-l 1% yl"l
(compound) Scenarios), 2xCO; (linear) (compound)

Length (yr) 100 100 60 75

CO, doubling time (yr) 70 60 (IPCCa) 100 70

Warming (°C) at CO, 2.3 1.3 23 1.7

doubling (projected)
2xCO, sensitivity ("C) 4.0 2.6 4.5 271

(with mixed layer ocean)

L - number of vertical levels; R - number of spectral waves (rhomboidal truncation); T - no spectral waves (triangular truncation).
t - equivalent CO, value for trace gases
t1 - estimate from low resolution experiment

Tabelle 3: Die im IPCC-Bericht 1992 aufgefiihrten CO,-Experimente mit
gekoppelten globalen Ozean-Atmosphidren-Modellen; nach [35].

4.2.3 Definition einer Klimainderung

In einem Klima&nderungsexperiment kann eine Grofie T durch die Summe der folgenden
Terme beschrieben werden:

mit

To: Anfangswert

T Drift

Ty extern hervorgerufene Anderung, d. h. die gesuchte Klimaiénderung

T=Tog+Ty+Te+ T’

T’: interne Variabilitét
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Eine aufgetretene Verinderung der Grofle T kann daher durch eine Verdnderung der dufe-
ren Antriebsparameter, aber auch durch Drift und interne Variabilitit hervorgerufen wer-
den

AT = TKlimaﬁnderung‘TKontrolle = (TO + T+ T+ T’)Klimaiinderung -(To+Tg + T’)Kontrolle

Da in dem vorliegenden Falle das Kontrollexperiment und die Klima&nderungsexperi-
mente von demselben Anfangszustand aus gestartet wurden, ist:

(TO)Klimaéinderung = (To)Kontrolle

Dariiber hinaus wird die Annahme gemacht, daf3 bei kleinen Klimaénderungen, wie sie in
den nichsten 100 Jahren zu erwarten sind, die interne Variabilitét gleich bleibt:

(T’)Klimaéinderung = (T")Kontrolle

In der vorliegenden Arbeit finden folgende zwei Definitionen einer Klimaénderung
Anwendung:

Die erste Definition (Def1) wird hauptséchlich in [34] und [28] verwendet und ist in [40]
fiir die MC-Simulationen erweitert worden: Die Klima&nderung wird definiert als die Dif-
ferenz zwischen den letzten 10 Jahren des Klimaénderungsexperimentes und den 10 Jah-
ren des Kontrollexperimentes, die zu dem gleichen Zeitpunkt wie das
Klimainderungsexperiment anfangen (Abb. 21)

ATgeg1=T (tZ)Klimaéinderung - T(tDK ontrolle

Diese Definition 1 geht davon aus, daBl die Fluktuationen in dem Kontrollexperiment rela-
tiv kurzperiodisch sind und daB keine Klimadrift existiert (d.h., T, = 0).

Wie schon im Kapitel 4.1.3 erwihnt, ist das Kontrollexperiment zeitlich nicht vollstindig
stabil, sondern zeigt langperiodische Fluktuationen (Abb. 22). Es wird jedoch wegen der
kurzen Simulationszeit dieses Experimentes nicht klar, ob es sich hierbei um eine Klima-
drift des gekoppelten Modelles oder langperiodische Schwingungen handelt, wie sie auch
in Beobachtungen auftreten (Mysak und Manak, 1989). Da die Anzeichen eher fiir eine
langperiodische interne Fluktuation sprechen (Mikolajewicz and Maier-Reimer, 1990),
wird in [29], [34] hauptsédchlich diese Definition 1 verwendet.
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Abbildung 21: Schematische Darstellung der Berechnungsmethoden einer
Klimainderung; nach [40].

Zum besseren Verstdndnis einiger Ergebnisse wurde besonders in [40] auch eine zweite
Definition (Def2) der Klimaénderung verwendet. Bei dieser Definition werden dieselben
Jahre des Kontrollexperimentes von denselben Jahren des Klima#inderungsexperiments
subtrahiert:

ATgefp =T (tz)Klimaénderung - Tontrotie (2)

Definition 2 ist dann korrekt, wenn das Klimainderungs- und das Kontrollexperiment
beide derselben Klimadrift oder derselben langperiodischen Variabilitét folgen:

((Ta)Klimaﬁnderung ?(Ta)KontIolle)-

Diese Definition wird z. B. von der Forschungsgruppe in NCAR favorisiert, daB in ihrem
Modell wegen der fehlenden FluBkorrektur eine starke Klimadrift auftritt (Washington
und Meehl, 1989).

Da keine der Annahmen fiir Definition 1 oder 2 vollstindig erfiillt werden, wird meist sub-
jektiv eine der beiden Definitionen ausgewihlt. In [40] werden die Ergebnisse, die mit bei-
den Definitionen erhalten werden, gegeniibergestellt.

4.2.4 Die bodennahe Lufttemperatur

Abb. 22 zeigt die vorhergesagte Anderung der global gemittelten bodennahen Lufttempe-
ratur fiir die drei 100-jéhrigen Klimaénderungsvorhersagen nach Definition 1.
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Die Kurve des “2 * CO,”-Experimentes zeigt ein charakteristisches Zwei-Zeitstufen-Ver-
halten, das auch schon von anderen Modellierungsgruppen gefunden wurde (Washington
und Meehl, 1989): Einem anfanglich schnellen Anwachsen der Temperatur von etwa 1 K
innerhalb der ersten 5 Jahre folgt ein gradueller Anstieg bis auf 1.7 K nach 100 Jahren.
Dieses Verhalten wird durch die thermodynamische Struktur des Ozeans bestimmt: Die
oberste Schicht, die sogenannte Mischungsschicht, stellt sich innerhalb weniger Monate
bis Jahre auf die veréinderten Bedingungen ein, der tiefe Ozean braucht dazu jedoch Jahr-
hunderte bis Jahrtausende. Das vergleichbare Experiment ohne Flu3korrektur zeigt ein
dhnliches Anstiegsverhalten wie das Experiment mit FluBkorrektur [22], obwohl hier, wie
schon erwéhnt, die Tiefenzirkulation nur unvollstdndig simuliert wurde. Dieses deutet dar-
auf hin, daf} die Erwdrmung bei einem rapiden Anstieg des Strahlungsantriebes in erster
Linie zuerst nur die obersten Schichten des Ozeans beeinflufit, wihrend die Vorgénge in
den unteren Schichten nur eine geringe Rolle spielen.

Im Szenarium A steigt die Temperatur um nur 0.5 K wihrend der ersten 40 Jahre, aber
dann wird die Kurve steiler mit etwa 0.35 K pro Dekade, so dal} sie einen Wert von 2.6 K
nach 100 Jahren erreicht. Fiir das Szenarium D fillt der Temperaturanstieg mit weniger als
0.6 K in 100 Jahren dagegen deutlich niedriger aus.

Der Temperaturanstieg ist wihrend der ersten 50 Jahre in der Hamburger Simulation fiir
alle Szenarienexperimente (A, D und MCs) deutlich niedriger als die entsprechenden
IPCC-Werte. Ein wesentlicher Grund ist darin zu finden, dal3 die Jahre vor 1985 nicht bei
der Berechnung der globalen Erwédrmung beriicksichtigt werden, denn das Experiment
wurde von einen Gleichgewichtszustand und nicht von einem Zustand losgerechnet
wurde, in dem die globale Erwarmung durch Treibhausgase vom Anbeginn der Industria-
lisierung bis heute beriicksichtigt wird (“Kaltstartproblem”). Dieses Problem wurde von
Hansen et al (1988) zum ersten Male erwihnt. Fichefet und Tricot (1992), die diese
Modell-Liufe mit einem vereinfachten Modell nachgerechnet haben, geben den Fehler,
der dadurch entsteht, dal 1985 als Anfangsjahr fiir die Szenarienrechnungen benutzt wird
und nicht der Beginn der Industrialisierung, mit einer Unterschétzung der Erwirmung von
maximal 30% bis zum Jahre 2050 an.

Hasselmann et al (1992) haben den Kaltstartfehler fiir die SZA-Simulation mit einem
linearen “response” Modell basierend auf der Impulscharakteristik des gekoppelten
Systems berechnet. Diese Methode wird auch fiir die einzelnen MC-Simulationen sowie
ihr Ensemble verwendet. In diesem Modell werden die Eigenschaften des Kaltstartes
durch eine “response” Funktion R(t) beschrieben:

RM)=o/p (1 -e ™Mb

wobei o den jihrlichen Temperaturanstieg und [ die Zeitkonstante angeben. Diese cha-
rakteristischen GroBen werden in Tabelle 3 aufgefiihrt.
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Abbildung 22: Die zeitliche Entwicklung der Anderung der bodennahen
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Klimaanderungsexperimente, das Kontrollexperiment sowie die IPCC “best
estimates”’; nach [34].

o ‘RMS der Temperatur-
Erwdrmung | Erkennungs I =7Zeit- | =Anstiegs- | Anpassung | fehler [K]
Experiment nach 50 zeit ty konstante | rate K] zur Zeit
Jahren [K] [a] a7 [K/a] t=unend-
lich
SZA 0.8 15. 1./37. 0.06 0.06 0.6
MCO00 0.8 15. 1./83. 0.05 0.07 1.3
MC30 0.8 31. 1./373. 0.05 0.08 7.1
MC60 0.9 11. L/77. 0.06 0.06 14
MC90 1.1 6. 1./8. 0.20 0.05 0.2
MC mean 0.9 16. 1./30. 0.07 0.03 0.5

Tabelle 4: Die Kaltstartcharakteristik der Szenarium-A-Simulationen; nach [34]
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Wegen der groflen Variabilitit der einzelnen Kurven und der Kiirze der Simulationen sind
die angepafiten Exponentialkurven nicht sehr homogen. Die Koeffizienten o variieren des-
halb zwischen Werten von 0.05 K/a bis zu 0.2 K/a. Die charakteristische Zeitkonstante 1/u
liegt zwischen 8 und 373 Jahren. Der groBte Temperaturanstieg wird in MC90 verzeich-
net. Dieses spiegelt auch die kiirzeste charakteristische Zeit von 8 Jahren und die héchste
Anstiegsrate von 0.2 K/a wider.

Im Falle des MC-Ensemblemittels findet man eine Zeitkonstante von 30 Jahren und eine
Anstiegsrate von 0.07 K/a. Da diese Mittelkurve glatter als die der einzelnen MC-Simula-
tionen und von SZA ist, 148t sich besser eine Exponentialfunktion anpassen, was zu dem
niedrigsten mittleren quadratischen Fehler (RMS) fiihrt.

Korrigiert man die Kurven fiir den globalen Temperaturanstieg nach der in Hasselmann et
al (1992) vorgestellten Methode, so liegen die Kurven fiir das SZA-Experiment wie auch
tiir das MC-Ensemble dicht bei der Kurve des IPCC “best estimates”. Dieses ist verniinf-
tig, da fiir das “best estimate” des IPCC von einer Klimasensitivitdt von 2.5 K ausgegan-
gen wird, das gekoppelte Modell dagegen eine Klimasensitivitdt von 2.6 K besitzt [35]
(vergl. Tabelle 3).

Die “Kaltstartproblematik™ kann durch die MC-Methode weiter untersucht werden. Die
korrigierten Temperaturanstiegskurven der einzelnen Mitglieder des Ensembles liegen,
wie zu erwarten, unter und iiber dem IPCC “best estimate” (Abb. 23). Die Bandbreite zwi-
schen oberster und unterster Kurve betriigt etwa 0.3 K. Bezogen auf einen mittleren Tem-
peraturanstieg der korrigierten Kurve von ca. 0.3 K pro Jahr bedeutet dieses, daB eine
Unsicherheit in dem Zeitpunkt der Erwdrmung von einem Jahrzehnt besteht, hervorgeru-
fen durch die Unkenntnis des Zustandes des vollstindigen Klimasystemes.

Definiert man als Erkennungszeit ty der Erwédrmung den Zeitpunkt, an dem die globale
Mitteltemperatur des Klimadnderungsexperimentes die des Kontrollexperimentes um 2
Standartabweichungen iiberschreitet, d. h.

Te>To+/-2*0

wobei angenommen wird, daB die Drift T, vernachladssigt werden kann, so erhélt man je
nach Anfangszeitpunkt der Integration einen Wert zwischen 6 und 31 Jahren (siche
Tabelle 4). Eine Verzégerung der Erwdrmung wird also nicht nur durch die Versuchsbe-
dingungen, d. h. den Kaltstart, sondern auch durch den jeweiligen Zustand des Klimasy-
stemes bestimmt. Die mittlere Verzogerung betrigt 16 Jahre.

Die unterschiedliche Verz6gerung kann mit verschiedenen physikalischen Faktoren, wie
z. B. der Intensitét der Tiefenkonvektion, der Eisbedeckung sowie dem Bodenwind am
Anfang der jeweiligen Simulation zusammenhéingen. Dieses wurde mit einer Korrelati-
onsrechnung tiberpriift. Da das Ensemble jedoch nur aus vier Mitgliedern besteht, kann
keine eindeutige und statistisch signifikante Beziehung nachgewiesen werden.
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Abbildung 23: Die zeitliche Entwicklung der Anderung der bodennahen
Lufttemperatur im Jahresdurchschnitt fiir die vier Monte-Carlo-Simulationen sowie
das Kontrollexperiment (a), die einzelnen Monte-Carlo-Simulationen, ihr
Ensemblemittel, das 95% Vertrauensintervall sowie das IPCC “best estimate”(b),
und (c) die Kaltstart-korrigierten Kurven fiir den Szenarium-A-Lauf iiber 100
Jahre, das Monte-Carlo-Ensemblemittel und das IPCC “best estimate’’; nach [40].
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Abbildung 24: Die zeitliche Entwicklung der Anderung der bodennahen
Lufttemperatur im Jahresdurchschnitt fiir die Simulationen von GFDL, NCAR,
Hadley Centre, Szenarium A sowie das IPCC “best estimate’” von Szenarium A;
nach [35].

Ein Vergleich mit den Klimasimulationen der anderen Forschergruppen zeigt, da3 die glo-
bal gemittelte bodennahe Lufttemperatur zum Zeitpunkt der CO,-Verdopplung (wobei
dieser Wert fiir das Jahr 100 aus dem Wert fiir das Jahr 60 im Falle des NCAR-Modelles
extrapoliert werden mufte), zwischen 1.3 and 2.3 K liegt (Tabelle 3). Diese Werte stellen
etwa 50-60% der Gleichgewichtserwdrmung der Modelle dar. Die niedrigeren Werte im
Vergleich zu den jeweiligen Gleichgewichtswerten konnen dadurch erkldrt werden, da3
die transienten Experimente zum Zeitpunkt der CO,-Verdopplung noch keinen Gleichge-
wichtszustand erreicht haben. Diese Verzogerung ist der hohen Wirmekapazitét des
Ozeanes zuzuschreiben [35].

Die zeitliche Anderung der bodennahen Lufttemperatur fiir die verschiedenen Experi-
mente der anderen Modellierungsgruppen wird in Abb. 24 gezeigt. Obwohl die Experi-
mente sich in ihrer Auflésung, in ihrer Parameterisierung sowie in ihrer Durchfiihrung
unterscheiden, geben die Modelle alle ein dhnliches zeitliches Verhalten bei der Erwér-
mung an: Wie in der Hamburger Simulation zeigen auch die anderen Hochrechnungen nur
eine geringe Erwarmung in den ersten Dekaden der Integration, d. h., bei allen findet man
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das Kaltstartproblem wieder. Es ist besonders ausgepragt im UKMO-Modell, bei dem
wihrend der ersten 2 bis 3 Jahrzehnte praktisch keine Erwdrmung auftritt. Nach diesem
Kaltstart nehmen alle Modelle eine konstante Erwidrmungsrate von etwa 0.3 K pro Dekade
an, die mit der IPCC-Projektion fiir das “best estimate” gut {ibereinstimmt.

90N
60N
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60S

90S
180 150w 120W 90w 60W Jow 0 30E 60E 90E 120E  150E 180

Abbildung 25: Die Anderung der bodennahen Lufttemperatur zum Zeitpunkt der
CO,-Verdopplung (Jahr 56 bis 65) fiir Szenarium A; nach [35]. Konturintervall:
1 K; negative Werte sind straffiert.

4.2.5 Regionale Anderung der bodennahen Lufttemperatur

Abb. 25 zeigt die Anderung der bodennahen Lufttemperatur fiir den Zeitpunkt der CO,-
Verdopplung (Jahr 56 bis 65) von Szenarium A [35]*. Die Erwirmun g iiber den Ozeanen
fdllt geringer aus als iiber den Kontinenten; einige Ozeanregionen (z. B. das Weddell-
Meer) zeigen sogar eine Abkiihlung. Verglichen mit anderen Simulationen, die nur mit
einem Atmosphirenmodell angekoppelt an ein Ozeanmodell von nur 50 m Tiefe (dem
sogenannten “mixed layer model”) durchgefiihrt wurden, ist in der Klimaprognose mit

4, In [35] wird Definition 2 verwendet, um die Hamburger Ergebnisse direkt mit den Ergebnissen der
anderen globalen gekoppelten Ozean-Atmosphéren-Modelle zu vergleichen, die alle einheitlich zu dem
jeweiligen Zeitpunkt der CO,-Verdopplung mit Definition 2 berechnet wurden.
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dem globalen gekoppelten Ozean-Atmosphiren-Modell der Land-See-Kontrast deutlicher
ausgeprégt, und es tritt ein geringerer Temperaturanstieg in der Siidhemisphére auf, was
auf eine Wirmeaufnahme der Schichten des Ozeans unterhalb der Mischungschicht hin-
deutet. Die groBte Erwdarmung (ca. 12 K ) findet man dort, wo sich die Eisgrenze verlagert,
besonders in der Arktis. Die Muster der Simulationen von dem Szenarium D und dem

“2 * CO,-Experiment dhneln dem von Szenarium A, aber mit verminderter Amplitude.

Die regionale Verteilung der Temperaturdnderungen fiir die letzten 10 Jahre des MC-
Ensembles nach Definition 1 (Abb. 26) zeigt ein stabiles Klimadnderungsmuster iiber den
Landgebieten der Tropen und der mittleren Breiten, die dem Muster der Szenarium-A-
Simulation dhneln, jedoch eine verminderte Amplitude besitzen. Sogar die Abkiihlungs-
gebiete im Nordatlantik und Nordpazifik treten auch in dem MC-Ensemble deutlich auf.
In diesen Gebieten ist die Abweichung zwischen den einzelnen MC-Experimenten gering.
Maximale Variabilitdt zwischen den einzelnen Experimenten tritt in den hohen Breiten der
Nord- und Siidhalbkugel auf, besonders an der Eisgrenze, wo sie so grof} ist wie das Kli-
mainderungssignal. So zeigt z. B. das MC30-Experiment eine umfangreiche Abkiihlung
in der Arktis, wahrend die MC60- und MC90-Experimente eine deutliche Erwirmung auf-
weisen.

Dieses unterschiedliche Verhalten in der Arktis kann teilweise durch die Anderungen im
Eisvolumen wihrend der ersten Hilfte des Kontrollexperimentes erklirt werden (verglei-
che mit Kapitel 4.1.3). Manabe et al (1992) zeigen, daf} im Falle einer globalen Erwir-
mung auf der Nordhemisphére die Eisdicke abnimmt, was zu einer Temperaturzunahme
infolge des verstirkten Warmeflusses durch das Eis fiihrt. Wenn Definition 1 benutzt wird,
d. h., wenn die ersten Jahre des Kontrollexperimentes von den letzten Jahren des Klimain-
derungsexperimentes abgezogen werden, dann ergibt sich fiir die ersten beiden MC-Expe-
rimente eine Eisdickenzunahme und damit eine Abkiihlung (Abb. 18a). Wenn jedoch die
Klimaé&nderung nach Definition 2 berechnet wird, dann wird diese Abkiihlung durch eine
leichte Erwédrmung ersetzt, da nach dieser Definition die Eisdicke abnimmt (Abb. 27).

In der Antarktis kénnen die grolen Unterschiede zwischen den Experimenten im wesent-
lichen auf Unterschiede in der Eisbedeckung in der Ross- und Wedell-See zuriickgefiihrt
werden (siehe Kapitel 4.2.6).

Wenn ein univariater t-Test angewandt wird, ist die Erwérmung iiber weiten kontinentalen
Gebieten und dem Zentralpazifik mit 95% signifikant. Nur ein Gebiet, das sich von Grie-
chenland nach Zentralasien erstreckt, sowie alle weiteren Meeresgebiete, haben sich in
den 50 Jahren, die die MC-Experimente iiberdecken, noch nicht signifikant erwéirmt.

Da die einzelnen Gitterpunkte jedoch statistisch nicht unabhiéngig voneinander sind, wur-
den noch multivariate Mustertests durchgefiihrt, in denen die Erwdrmungsmuster des
Ensembles der MC-Simulationen auf das Muster des Szenarium-A-Experimentes und des
“2 * COy”-Experimentes projiziert werden [40]. Auch dieser Test ergibt eine hohe Signifi-
kanz fiir die Klima4dnderung.
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Im Vergleich zu den Ergebnissen anderer Modellierergruppen zeichnen sich zur Zeit der
Verdopplung des CO, folgende Gemeinsamkeiten in der Simulation der regionalen Tem-
peraturdnderung ab [35]:

* Die stirkste Erwdrmung findet in den hohen Breiten der Nordhemisphire statt.
+ Die tropischen Ozeane werden verhiltnismiBig gleichméBig erwédrmt.
+ Landgebiete erwirmen sich mehr als die Ozeanregionen.

 Die geringsten Erwdrmungen oder sogar Abkiihlungen findet man im nérdlichen Nord-
atlantik und in den siidlichen Ozeanen um die Antarktis.

+ Die Nordhalbkugel erwdrmt sich schneller als die Siidhalbkugel.

Die drei ersten Charakteristika treten auch schon in Experimenten mit Mischungsschicht-
modellen auf, die Erwdrmungsminima in den ozeanischen Regionen der hoheren Breiten
und die interhemisphérische Asymmetrie entstehen jedoch nur in den global gekoppelten
Ozean-Atmosphéren-Modellen durch tiefreichende Vertikalvermischung im Ozean.

4.2.6 EOF-Analyse der bodennahen Lufttemperatur

Um die Struktur der Erwédrmung rdumlich und zeitlich besser zu beschreiben, wird eine
Eigenvektoranalyse (empirical orthogonal function: EOF) durchgefiihrt [34]. Die EOF-
Analyse ist ein nicht nur in der Meteorologie verwendetes statistisches Verfahren, die zeit-
liche und rdumliche Variabilitdt von Zahlenfeldern in seine Hauptanteile zu zerlegen.
Jedes Zahlenfeld kann durch die Summe seiner EOFs dargestellt werden, wobei die ein-
zelnen EOFs orthogonal zueinander stehen. Die einzelnen EOFs stellen daher einen Anteil
an der Gesamtvariabilitdt dar und ermoglichen es, einzelne Muster als Moden der Variabi-
litdt zu identifizieren. Die hier benutzten EOFs wurden durch eine flichengewichtete
rdumliche Mittelung ohne Subtraktion der zeitlichen Mittel berechnet.

Die Verwendung der EOFs ist notwendig, um die Klimadnderungsmuster (bzw. das Vor-
hersagesignal,; vergleiche mit Kapitel 2.3) aus dem hohen Rauschen der natiirlichen (und
auch modellierten) Klimavariabilitidt hervorzuheben. In der vorliegenden Arbeit wird nur
eine EOF-Analyse der bodennahen Lufttemperatur vorgestellt. Andere meteorolgische
Variable werden in einer weiterfithrenden Arbeit ebenfalls der EOF-Analyse unterzogen
(siehe [36], [42]).

Wird Definition 1 verwendet, dann konnen mehr als 84.1% des (rdumlich und zeitlich)
gemittelten quadratischen Signals fiir Szenarium A schon durch ein Muster erkldrt werden
(Abb. 27). Dieses Muster trigt zu iiber 95% der rdumlichen Varianz des Signals in der
letzten Dekade des Experimentes bei (man beachte die Ahnlichkeit zwischen Abb. 25 und
27). Die erste EOF der beiden anderen 100-jéhrigen Simulationen erklért ebenfalls den
Hauptanteil der Varianz: 59.2% fiir Szenarium D, 90.5% fiir das “2 * CO,"-Experiment
und 71.2% fiir das Kontrollexperiment. Bei der Verwendung von Definition 2 ist die
erklérte Varianz niedriger, da hier das Rauschen der Kontrollsimulation dem Klimaénde-
rungssignal iiberlagert ist ( Tabelle 5).
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Bei den kiirzeren MC-Simulationen ist die durch die erste EOF erkldrte Varianz deutlich
niedriger als bei den 100-jdhrigen Simulationen und iiberschreitet nicht 67% fiir Defini-
tion 1 bzw. 44% bei Definition 2. Wegen der kiirzeren Simulationsdauer hat sich noch kein
so deutliches Klimadnderungsmuster ausbilden kdnnen wie bei den 100-jdhrigen Simula-
tionen. Bildet man jedoch das Ensemblemittel, so erklidrt die 1. EOF etwa 78% der Varianz
bei Definition 1 (67% bei Definition 2). Die MC-Methode erlaubt es daher, bei kiirzeren
Simulationszeitrdumen das Klimadnderungssignal deutlicher hervortreten zu lassen als es
bei einer einzigen Simulation moglich ist.

Die Muster der ersten EOF sind sich in allen Treibhaussimulationen sehr dhnlich und
betonen den Land-See-Kontrast. Dieses kann mit einer Korrelationsrechnung objektiv
bestitigt werden. Die Musterkorrelation wird nach dem in [36], [42] vorgestellten Verfah-
ren aus dem flachengemittelten Werten mit und ohne Subtraktion des riumlichen Mittel-
wertes berechnet (r und r* nach [42]). Er betrégt 0.82 fiir Szenarium A gegeniiber
Szenarium D und 0.97 fiir Szenarium A gegeniiber “2 * CO" fiir r, d. h., nach der Sub-
traktion des raumlichen Mittelwertes und fiir Definition 1. Im Gegensatz dazu hat die erste
EOF des Kontrollexperimentes, d. h. die erste “Rausch-EOF”, (52.5% erklirte Varianz;
Abb. 29 d) nur eine geringe Ahnlichkeit mit diesem Klimasnderungsmuster: Die Korrela-
tion der ersten EOF des Kontrollexperimentes mit der von Szenarium A betrégt nur 0.43,
wobei im wesentlichen nur die Gebiete hoher Variabilitdt in den hohen Breiten der Siid-
halbkugel korreliert zu sein scheinen. Man kann daher davon ausgehen, daf das dominie-
rende Treibhausgaserwdrmungssignal der Szenarienrechnungen im rdumlichen und
zeitlichen Mittel nicht durch eine mogliche gemeinsame Klimadrift oder interne Variabili-
tit beeinfluflt wird.

Die zweite EOF des Szenarium-A-Experimentes, die jedoch nur 3.1% der Varianz erklért,
stimmt mit der EOF 1 des Kontrollexperimentes recht gut iiberein (Korrelationskoeffzient:
r=0.74; vergleiche Abb. 27a und Abb. 27¢). Diese Komponente des Treibhausgaserwir-
mungssignales konnte daher die interne Variabilitidt oder die Klimadrift des gekoppelten
Modelles enthalten.

Die Klimadnderungsmuster der 1. EOF der einzelnen MC-Simulationen sind bei Defini-
tion 1 nur schwach miteinander korreliert. Wie man Tabelle 5 entnehmen kann, iiber-
schreitet der Korrelationskoeffizient r fiir Definition 1 keine 31%, was auf die grofen
Unterschiede in den hohen Breiten zuriickzufiihren ist (Abb. 28). Wenn der rdumliche
Mittelwert mit bei der Berechnung der Korrelation beriicksichtig wird, dann fiihrt die
grofriumige Kohirenz des Musters der 1. EOF in den Experimenten MC60 und MC90 zu
einer deutlich verbesserten Musterkorrelation (r=0.26, r*=0.76).
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Abbildung 28: Die erste EOF von den 100-Jahres-Experimenten von Szenarium A

(a), Szenarium D (b), “2 * CO,” (c) sowie dem Kontrollexperiment (d).
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Korr.
zwisch. MC erklérte
Defl SZA SZD 2*CO, MC00 MC30 MC60 MC9%0 . CTL Varianz.
Mittel
und [%]
Def2
SZA 0.56 0.81 0.97 0.76 047 0.53 0.44 0.86 043 84.1
SZD 0.85 0.21 0.75 0.88 0.28 0.19 0.20 0.62 0.81 46.8
2*CO, 0.96 0.52 0.65 0.69 0.44 0.56 0.44 ] 082 0.35 87.8
MCO00 0.66 0.73 0.73 0.02 0.06 0.20 0.26 0.54 0.74 50.3
MC30 0.85 0.74 0.77 047 0.28 031 0.07 0.76 0.15 67.2
MC60 0.64 0.39 053 0.12 0.62 0.50 0.26 0.61 0.11 56.5
MC90 0.80 0.59 0.69 0.30 0.73 0.80 0.69 0.51 0.02 62.1
MC 0.92 0.83 0.90 0.80 0.83 0.65 0.77 0.75 0.16 719
Mittel
CTL 52.5
erklirte | 764 32.1 792 0.44 0.30 041 0.39 0.67
Varianz
[%}

Tabelle 5: Musterkorrelation mit Subtraktion des raumlichen Mittelwertes (r) und

erklarte Varianz der 1. EOF fiir Definition 1 und Definition 2 (kursiv). Die Korrela-
tion zwischen demselben Experment, aber berechnet mit den beiden verschiedenen
Definitionen, ist fett gedruckt.

Wenn Definition 2 benutzt wird, dann sind die einzelnen Experimente stirker miteinander
korreliert als bei Definition 1. Dieses gilt fiir » als auch fiir 7* und kann darauf zuriickge-
fiihrt werden, daB die erste EOF, die nach Definition 2 berechnet wird, besonders in den
hohen Breiten der Nordhemisphére rdumlich zusammenhéngendere Strukturen besitzt.
Die niedrigere Korrelation bei der Verwendung von Definition 1 héngt stark von der
Amplitude und der rdumlichen Kohidrenz des 10-Jahresmittels des Kontrollexperimentes
ab, welches benutzt wird, um die Klimadnderung zu berechnen.

Die erste EOF des MCOO-Experimentes, berechnet nach Definition 2, und die erste EOF
des MC30-Experimentes, berechnet nach Definition 1, zeigen ein sehr &hnliches Klimain-
derungsmuster in den hohen Breiten der Siidhalbkugel. Dieses wird durch eine starke
Fluktuation der Meereisbedeckung in der Wedell-See im Kontrollexperiment zwischen
den Jahren 30 bis 60 verursacht, verbunden mit einer starken Erwdrmung der Wedell-See.
Bei Definition 1 wird dieses Muster dem Muster von MC30 iiberlagert (da das Mittel der
Dekade 31 bis 40 subtrahiert wird), wihrend bei Definition 2 dieses Muster dem von
MCO00 aufgeprigt wird. Dieses anormale Verhalten des Kontrollexperimentes erklért auch,
warum die Musterkorrelation zwischen den ersten EOFs, die nach beiden Definitionen
berechnet wurden, klein sind fiir SZD, MC00 und MC30, dagegen groB fiir MC60 und
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MCO90 (siehe Diagonale in Tabelle 5). Bei den Experimenten SZA und “2 * CO,” ist das
Klimaédnderungssignal so dominant, daf} selbst diese beachtliche Schwankung des Kon-
trollexperimentes das Anomaliemuster nicht wesentlich beeinfluft.

Das Muster der ersten EOF des Ensembles der MC-Experimente (erklédrte Varianz: 78%;
Fig. 30a) dhnelt bei Verwendung von Definition 1 sehr stark dem des SZA-Experimentes
(r=0.86, r*=0.95; Fig. 27a) und dem des “2 * CO,” -Experimentes (r=0.88, r*= 0.94;
Fig. 29c). Die Hauptunterschiede finden sich wiederum im Wedell-Meer, da die vorher
diskutierte Anomalie des Kontrollexperimentes bei Definition 1 zwar die MC-Simulatio-
nen, aber nicht die 100-jahrigen Experimente beeinflussen kann. Bei der Verwendung von
Definition 2 ist die erste EOF des MC-Ensembles (erklirte Varianz: 67%; Fig. 30b) noch
stirker mit dem SZA- (r=0.92, r*= 0.98) und mit dem “2 * CO,”-Experiment (r=0.90,
r*=0.92) korreliert. Dieses Ergebnis, zusammen mit der Tatsache, daB die Korrelation
zwischen den ersten EOFs nach beiden Definitionen hoher ist als fiir die einzelnen Experi-
mente (r=0.75, r*=0.92), zeigt, daf} die MC-Methode ein niitzliches Werkzeug darstellt,
um ein Klimaénderungssignal aus kurzen, verrauschten Experimenten zu extrahieren.

I 1 f I i
180 150w 120w Sow 60 W ow 0 30K 60 € 90¢E 120 € 150 E 180

Abbildung 29: Die erste EOF [*102] der Monte-Carlo-Simulationen fiir das
Ensemblemittel iiber alle Monte-Carlo-Simulationen (Definition 1: a;
Definition 2: b ); nach [40].
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4.2.7 Anderungim hydrologischen Zyklus

Der Wasserkreislauf verstérkt sich in der Szenarium-A-Simulation nach 100 Jahren Simu-
lationszeit um etwa 5% (Abb. 31). Es wird etwa 25% mehr Wasser als in den ersten Jahren
auf permanentem Eis abgelagert. Insgesamt verlieren die Ozeane durch diesen Effekt
1000 km3 pro Jahr. Dieses bedeutet ein Absinken des Meeresspiegels um etwa 30 cm in
100 Jahren.

Die rdumliche Verteilung der Niederschlagsidnderung zeigt sowohl bei den Szenarium-A-
Experiment als auch bei den MC-Simulationen nur wenig Kohdrenz, unabhingig davon,
ob Definition 1 oder Definition 2 benutzt wird. Es ist kaum moglich, ein Klimadnderungs-
muster von der internen Variabilitét zu trennen. Die Standardabweichung der MC-Experi-
mente von ihrem Ensemblemitte] ist so grofl wie das Klimadnderungssignal (Abb. 32). Ein
univariater t-Test ergibt keine Region, in der die Niederschlagsidnderung zu 95% signifi-
kant ist. Auch in [28] und [42] wird darauf hingewiesen, da3 wegen der hohen internen
Variabilitit und der geringen rdumlichen Kohérenz das Niederschlagsfeld nur wenig als
Indikator fiir eine Klimadnderung geeignet ist.

Wegen der groflen Bedeutung der Niederschlige fiir die Menschheit wird trotzdem in
[23],[35] auf die Regionalverteilung eingegangen.

Es gibt Anzeichen, daB3 die Niederschlige in den mittleren Breiten der Nordhemisphére im
Winter und iiber dem Indischen Subkontinent im Sommer zunehmen [28]. So tritt eine
Zunahme der Niederschlige an der Amerikanischen Ostkiiste in allen MC-Simulationen
im Winter auf, wihrend im Sommer der Nordamerikanische Kontinent weniger Regen
erfihrt. Diese Niederschlagsabnahme ist jedoch nur in zwei der vier MC-Experimenten
stark ausgeprégt und erstreckt sich nur in diesen Experimenten iiber den gesamten Konti-
nent. Eine dhnliche Niederschlagsdnderung tritt auch in Simulationen anderer Modellier-
gruppen [35] auf. Eine Zunahme des Niederschlages in den Sturmgebieten der siidlichen
Hemisphire, wie er in [35] berichtet wird, kann in den Hamburger Simulationen nicht
bestétigt werden.

Das vorhergesagte Klimadnderungsmuster der Bodenfeuchte ist dhnlich inkohédrent wie
das des Niederschlages, und es ist deshalb schwer, ihm eine statistische Signifikanz nach-
zuweisen [40],[42]. Wegen seiner wirtschaftspolitischen Bedeutung wird in [35] darauf
eingegangen.

Im Nordsommer sinkt die Bodenfeuchtigkeit iiber Nordamerika, Indien und dem siidli-
chen Teil Afrikas. Im Nordwinter steigt die Bodenfeuchte iiber weiten Gebiete der Nord-
halbkugel an, wie z. B. Mitteleuropa und Nordamerika, wihrend die Subtropen eher eine
Abnahme der Bodenfeuchte registrieren. Aber schon der Vergleich der Bilder aus [40] und
[35] zeigt, daB innerhalb der Simulationen mit einem Modell, aber zu verschiedenen Zeit-
punkten, groe Unterschiede bestehen.
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GLOBAL ANNUAL HYDROLOGICAL CYCLE

SZA 1-10
SZA 91 - 100
MARINE CONTINENTAL
ATMOSPHERE ATMOSPHERE
Units 103 km3 / year
ES—P8=55 L EL—PL=—56
59 —59
109
54 115
454 399 56 ,
475 416 c “,,
Es Ps Y “.

ICE

PS—ES+R . . R=PL_
-5 54

OCEAN LAND

Eg EL Evaporation (sea, land)

Ps. PL Precipitation (sea, land)

S Snow deposition on land ice

M Moisture transport

R Runoff

Abbildung 30: Der globale hydrologische Zyklus fiir die erste (obere Zahlen) und die

letzte Dekade (untere Zahlen) des Szenarium-A-Experimentes.
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Bei den Parametern Niederschlag und Bodenfeuchte sind auch die Unterschiede zwischen
den Simulationen verschiedener Modellierungsgruppen groB [35]. Da der Mechanismus
der Bodenfeuchtednderung sehr sensitiv gegeniiber der Formulierung des Bodenmodelles
ist (Manabe et al, 1992), kann eine weitergehende Erklidrung der Unterschiede in der
Simulation der Bodenfeuchteinderung nur nach einer eingehenden Studie der einzelnen
Parameterisierungsverfahren und der Grenzwerte in den Modellen gefunden werden.
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Abbildung 32: a) Die zonal gemittelte Temperaturinderung in der Atmosphire nach
100 Jahren Integrationszeit fiir das Szenarium A; b) Vertikalschnitt durch den
Atlantik entlang der GEOSEC-Schnittlinie fiir die Temperaturinderung nach 100
Jahren Integrationszeit fiir Szenarium Aj; c¢) Vertikalschnitt durch den Pazifik
entlang der GEOSEC-Schnittlinie fiir die Temperaturinderung nach 100 Jahren
Integrationszeit fiir Szenarium A; nach [34], Einheit: K.
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4.2.8 Anderung in der Vertikalstruktur und im Meereis

Die Vertikalverteilung der Temperaturdnderung nach Definition 1 fiir die letzte Dekade
(Jahr 91 - 100) von Szenarium A werden in Abb. 32a fiir die Atmosphére und in Abb. 32b
und 32c fiir den Ozean dargestellt. Die Erwdrmung erreicht ihr Maximum in der Atmo-
sphére in der tropischen Tropopause und an der Oberfliche in den hohen Breiten, wihrend
die Stratosphére, wie zu erwarten ist (Schlesinger und Mitchell, 1987), eine weitreichende
Abkiihlung zeigt.

Ein dhnliches Muster tritt auch in den Beobachtungen auf, so daB vorgeschlagen wurde,
dieses fiir die Erkennung des Treibhauseffektes zu benutzen (Karoly, 1987, 1989). Aller-
dings stimmt dieses Muster auch mit dem der natiirlichen Variabilitét tiberein (Liu und
Schuurmanns, 1990; Wigley und Barnett, 1990). In einer weiterfithrenden Arbeit [28]
wird u. a. anaysiert, inwieweit diese Vertikalstruktur als Indikator fiir eine Klimaénderung
verwendet werden kann. Es zeigt sich, daf die Strukturen der natiirlichen Variabilitdt und
der Klimaédnderung miteinander korreliert sind (46 %), mithin das Signal und das Rau-
schen nicht optimal zu trennen sind.

Die stiirkste Erwdrmung der Ozeane ist in den obersten Schichten zu finden, wo sie in der
letzten Dekade des Szenarium-A-Experimentes Werte von mehr als 2 K erreichen kann.
Die Erwérmung dringt in den Gebieten mit Tiefenkonvektion, wie dem Nordatlantik, der
Ross- und der Weddell-See, tief in den Ozean ein. Diese Gebiete fallen mit den Regionen
der geringsten Erwdrmung oder Abkiihlung zusammen (Stouffer et al, 1989; [35]).

Die Stabilisierung der Wassersdule durch die Erwdrmung an der Meeresoberfliche redu-
ziert die Tiefenkonvektion. Dieses unterdriickt in den hohen Breiten den mittleren konvek-
tiven Warmefluf aus den unteren Schichten des Ozeanes, so daB hier der Erwérmung
durch die Treibhausgase entgegengewirkt wird. Im Szenarium A ist nach 100 Jahren die
globale Tiefenwasserproduktion um etwa 30% reduziert, was mit einer entsprechenden
Verlangsamung der thermohalinen Zirkulation verbunden ist.

DEPTH [KM]

90 66 g 30 EQ 30 5 60 90

Abbildung 33: Die Meridionalzirkulation im Atlantik fiir die Jahre 91 bis 100 fiir
Szenarium A.
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Die Wassermassen an der Meeresoberfldche sind in den Subtropen durch die verlangsamte
Zirkulation linger der Verdunstung ausgesetzt, so daf es hier zu einer Zunahme der Salini-
tdt kommt, wihrend es z. B. im Nordatlantik durch die vermehrte Vermischung mit den
Niederschldgen zu einer Abnahme des Salzgehaltes kommt. Auf diesen Effekt wurde auch
in Mikolajewicz et al (1990) hingewiesen.

Potentiell kann die Verlangsamung der thermohalinen Zirkulation die Aufnahme des CO,
in den Ozean verringern (Maier-Reimer und Hasselmann, 1987) und damit eine positive
Riickkopplungsschleife im Klimasystem darstellen.

Anderungen in der Meereisbedeckung miissen mit Vorsicht interpretiert werden, da diese
GroBe nur sehr ungenau wiedergegeben wird (siche Kapitel 4.1.3). Bei den Klimaénde-
rungssimulationen treten die grofiten Temperaturdnderungen in den Regionen mit Meereis
auf. Die isolierende Wirkung des Eises sorgt fiir grole Temperaturspriinge bei nur gerin-
gen Anderungen in der Eisdicke, insbesondere beim Ubergang von der fliissigen zur festen
Phase des Wassers.

Bei den MC-Simulationen nimmt bei den betrachteten Klimainderungssimulationen in
der Arktis das Eisvolumen ab (Definition 2; Abb. 18). Die Anwendung von Definition 2
ist angemessen, da das Eisvolumen in den ersten Jahren der Simulation eine Drift zeigt
([34], [42]). Da sich die Eisausdehnung nicht signifikant verdndert (Abb. 18 b, d), kann
man darauf schlielen, daB sich die Eisdicke verringert. Der Jahresgang der Eisbedeckung
wird nur unwesentlich bei einer Klimadnderung beeinfluf3t.

In der Antarktis ist der Einfluf} der Klimadnderung weniger eindeutig: Das Eisvolumen
(Abb. 18c) nimmt in zwei der Experimente (MCO00, MC60) zu, in den beiden anderen
jedoch ab (MC30, MC90). Die Anderung der Eisausdehnung bei einer Klimatinderung ist
nicht signifikant (Abb. 18d). Die groBte Anderung in der Eisausdehnung tritt nicht in den
MC-Simulationen, sondern im Kontrollexperiment auf, in dem zwischen den Jahren 20
bis 60 die Weddell-See eisfrei wird. Diese langperiodische Verdnderung wird von den Kli-
maénderungsrechnungen nicht nachvollzogen.

Der Jahresgang der Eisbedeckung verstirkt sich in der Antarktis bei einer Klima&nderung.
Im Stidsommer schmilzt das Eis vermehrt ab, im Siidwinter bleibt es jedoch unveréndert.

4.2.9 Der Anstieg des Meeresspiegels durch Warmeausdehnung

Eine wichtige Folge der globalen Erwdrmung ist der Anstieg des Meeresspiegels, der sich
aus dem Abschmelzen der Gletscher, der Anderungen der anderen Komponenten des Was-
serkreislaufes, der thermischen Ausdehnung der ozeanischen Wassermassen sowie dyna-
mischer Anderungen durch die Verlagerung von Meeresstromungen der Ozeane ergibt.
Die ersten beiden Effekte konnen aus den vorliegenden Daten nicht berechnet werden, da
der Wasserkreislauf nicht geschlossen modelliert wird. Sie werden nach der Abschétzung
des IPCC etwa die Hilfte des globalen Meeresspiegelanstieges der nédchsten 100 Jahre
ausmachen.
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Der dritte Effekt, die Wirmeausdehnung, erzeugt im globalen Mittel (wodurch der vierte
Effekt herausfillt) wihrend der Simulationszeit von 100 Jahren einen Anstieg von 15 cm
in Szenarium A, 5 cm in Szenarium D und 16 cm bei dem “2 * CO,“-Experiment

(Abb. 34)°.

In dem “2 * CO,“-Experiment wichst der Meeresspiegel stidrker an als in dem Szenarium-
A-Experiment, da hier der Ozean insgesamt einen lingeren Zeitraum einer hoheren Luft-
temperatur ausgesetzt ist und mithin der GesamtwéarmefluB in den Ozean hoher ist (fiir
eine ausfiihrliche Diskussion dieses Phinomens siehe [34]).

In den MC-Experimenten ist der Anstieg des Meeresspiegels, im Gegensatz zu der globa-
len bodennahen Lufttemperatur, mit 4.2 cm in allen Simulationen fast gleich gro3
(Abb. 35a).
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Abbildung 34: Die zeitliche Anderung des Meeresspiegels durch thermische
Ausdehnung im globalen Mittel fiir die 100-Jahres-Experimente fiir Szenarium A,
Szenarium D, “2 * CO,” und das Kontrollexperiment; nach [34].

Man kann, wie im Falle der globalen Temperatur, eine Kaltstartkorrektur berechnen, deren
Beriicksichtigung den Anstieg auf 21 cm fiir SZA nach 100 Jahren ergibt. Wihrend der 50
Jahre der MC-Simulationen betrégt dieser Korrekturfaktor 3 cm und ist damit fast so grof3
wie der direkt simulierte Anstieg. Wihrend dieser ersten 50 Jahre steigt der Meeresspiegel
nur etwa um 25% des nach 100 Jahren berechneten Anstiegs an (Abb. 35b).

5. Bei der Berechnung des Meeresspiegelanstieges durch thermische Ausdehnung wird
Definition 2 verwendet, da er in den ersten 50 Jahren um etwa 1.5 cm absinkt bevor er sich
stabilisiert (Abb. 35a).
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Die in diesen Modellintegrationen erhaltenen Werte liegen deutlich (ca. 50%) unter den
vom IPCC verdffentlichten Angaben (Houghton et al, 1990) fiir das “best estimate” und
etwas unterhalb des “low estimates”, auch wenn die Anstiegsraten gegen Ende der Simu-
lationen vergleichbar sind. Hochrechnungen von Mikolajewicz et al (1990) mit dem unge-
koppelten Ozeanmodell ergeben einen Meeresspiegelanstieg von 50 cm wie bei IPCC,
jedoch erst nach dem Ereichen eines Gleichgewichtszustandes im Ozean nach mehreren
hundert Jahren Integrationszeit. In den ersten 100 Jahren ergeben seine Berechnungen
dhnliche Werte wie in der hier vorgestellten Simulation.
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Abbildung 35: Die zeitliche Anderung des Meeresspiegels durch thermische
Ausdehnung im globalen Mittel fiir die Monte-Carlo-Simulationen (a), und das
Monte-Carlo-Ensemble Mittel mit und ohne Korrektur fiir den Kaltstart sowie
Szenarium A mit Korrektur fiir den Kaltstart (b); nach [40].

Auch bei den Modellsimulationen anderer Institute [35] gibt es eine deutliche Verzoge-
rung im Anstieg des Meeresspiegels, wiederum verursacht durch den Kaltstart

(Abb. 36). Ebenfalls wird auch in diesen Simulationen der vom IPCC (1990) vorgegebene
Wert nicht erreicht. Zum Zeitpunkt der CO,-Verdopplung steigt der Meeresspiegel in den
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einzelnen Simulationen durch thermische Ausdehnung zwischen 2 und 4 cm pro Jahrzehnt
an. Die bisherige Abschétzung in [23] lag bei 3 cm pro Jahrzehnt fiir das Szenarium A.
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Abbildung 36: Die zeitliche Anderung des Meeresspiegels durch thermische
Ausdehnung im globalen Mittel fiir die Simulationen von GFDL, Hadley Centre,
Szenarium A und Szenarium D; nach [35].

Die Horizontalverteilung (Abb. 37) der Meeresspiegeldnderung durch thermische und
dynamische Effekte ist in den MC-Simulationen und dem SZA-Experiment sehr dhnlich,
jedoch ist die Amplitude nach 100 Jahren Simulationszeit deutlich hoher. Ein deutliches
Ansteigen des Meeresspiegel tritt in der Beringstrafe und an der nordlichen Seite des
ACC auf, wahrscheinlich durch eine nordwérts Verlagerung des ACC. Relativ kleinrdu-
mige Anstiegsextrema in der Nidhe der Pole kénnen mit Problemen in der Behandlung des
Meereises in Verbindung gebracht werden. Insgesamt besitzen die regionalen Unter-
schiede im Meeresspiegelanstieg dieselbe Groenordnung wie der globale gemittelte
Anstieg. Ein dhnliches Ergebnis wurde auch von Mikolajewicz (1990) gefunden.
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Die Variabilitdt zwischen den einzelnen MC-Simulationen ist nur in Gebieten mit
Meereisbedeckung und im ACC grofl. Wenn man einen univariaten t-Test anwendet, dann
sind diese Regionen und der Atlantik statistisch nicht signifikant im 95% Bereich, wih-

rend ansonsten insbesondere die Meeresspiegeldnderung im Indischen Ozean und im zen-
tralen und nordlichen Pazifik als signifikant anzusehen ist.
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Abbildung 37: Die Anderung des Meeresspiegels durch Wirmeausdehnung im

Mittel iiber das Monte-Carlo-Ensemble (a) sowie die Standardabweichung (b); nach
[40].
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5.0 ZUSAMMENFASSUNG

Die unterschiedlichen Zeitskalen des Klimasystemes und die Wechselwirkung zwischen
den einzelnen Klimakomponenten erzeugen nichtlineare Schwankungen (das sogenannte
Klimarauschen), welche die bei den Hochrechnungen mit komplexen numerischen
Modellen erwarteten Signale iiberdecken. Zusitzlich zu diesem Rauschen erzeugen die
Unzulénglichkeiten der verwendeten Modelle ebenfalls Storschwankungen, die die nume-
rischen Vorhersagen verfdlschen konnen.

In der vorliegenden Arbeit wird untersucht, inwieweit man das vorhergesagte Signal mit-
tels einer statistisch-dynamischen Vorhersagemethode von dem Klimarauschen trennen
kann. Gleichzeitig wird diese Methode benutzt, um abzuschéitzen, welchen Beitrag die
Modellunzulédnglichkeiten, z. B. die Auflésung der Modelle zu diesem Rauschen liefern.

Die verwendete statistisch-dynamische Methode ist die sogenannte Monte-Carlo-Tech-
nik, bei der ein Ensemble von Vorhersagen mit verinderten Anfangsbedingungen inte-
griert wird. Eine Spezialform der Monte-Carlo-Technik ist die “lagged average
forecasting” Technik, bei der die verdnderten Anfangsbedingungen aus den in regelméfi-
gen Abstinden gewonnenen Beobachtungen erzeugt werden.

Die dynamisch-statistischen Modellrechnungen erstreckten sich auf drei Zeitbereiche:

» von 10 Tagen bis 3 Monaten:

In diesem Zeitbereich mdchte man mittels dieser Methode eine Vorhersage iiber das aktu-
elle Wettergeschehen oder zumindestens eine Vorhersage iiber die zu erwartenden Grof3-
wetterlagen erhalten. Zusitzlich erhofft man sich Informationen dariiber, wie
wahrscheinlich die Vorhersagen sind.

Es zeigt sich, daf} zwar im Mittel durch die Verwendung der “lagged average forecasting”
Methode ein leichter Vorteil gegeniiber einer deterministischen Vorhersage erhalten wer-
den kann, jedoch wird dieser Vorteil leicht durch eine Erh6hung der Auflésung wettge-
macht. AuBlerdem kommt es vor, daf einzelne Vorhersagen deutlich besser sind als das
Ensemble. Es ist auch nicht moglich, von der Streuung der Einzelergebnisse auf die Giite
der Gesamtvorhersage zu schlieflen, wie es theoretische Studien erhoffen lassen. Dieses
kann moglicherweise daran liegen, daf3 die Anfangsdaten, die auf Beobachtungen zu ver-
schiedenen Zeitpunkten basieren, zu starke Qualitdtsschwankungen aufweisen, was zu
einer zusétzlichen und schlecht kontrollierbaren Dispersion der Vorhersagen fiihrt.

e von 1 Monat bis1 Jahr:

In diesem Zeitbereich méchte man den Einflul von anomalen Randbedingungen auf das
jahreszeitliche Wettergeschehen vorhersagen. In der vorliegenden Arbeit wird die Auswir-
kung einer Meeresoberflichentemperaturanomalie auf die atmosphérische Zirkulation
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untersucht. Mit Hilfe der Monte-Carlo-Methode ist es moglich, ein statistisch signifikan-
tes Signal auch in mittleren Breiten zu finden.

e von 1 Jahr bis 100 Jahre:

In diesem Zeitbereich mdchte man u. a. abschétzen, welchen Einflul anthropogene Emis-
sionen von Spurenstoffen in die Atmosphére auf die Klimaentwicklung haben. In dieser
Zeitskala leisten interne Schwankungen der Ozeane einen wesentlichen Beitrag zum Kli-
marauschen und sind durchaus in der Lage, Anderungen des Klimas, die durch anthropo-
gene Einfliisse hervorgerufen werden, zu iiberdecken. In der vorliegenden Studie kann
durch die Anwendung der Monte-Carlo-Methode gezeigt werden, da man durch Ensem-
ble Mittelung der Monte-Carlo-Experimente ein deutliches Klima&nderungssignal erhal-
ten kann. Zusétzlich erhilt man durch diese Methode eine Abschétzung dariiber, in
welchen Grofen eine Klimadnderung am ehesten zu erkennen ist, und welche Parameter
stark durch Rauschen iiberlagert werden. Dadurch liefert diese Methode wertvolle Hin-
weise dariiber, welche beobachteten Klimagréfien am sinnvollsten fiir die Erkennung der
anthropogenen Klimaédnderung herangezogen werden sollten.

Die Ergebnisse rechtfertigen den fiir diese statistisch-dynamischen Vorhersagen nétigen
grofen Rechenaufwand, denn diese Methode liefert wertvolle Zusatzinformationen, die
mit einer einzelnen deterministischen Hochrechnung nicht zu erhalten wiren.
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Christoph Heinze

Analysls and Prediction of the El Niiio Southern Oscillation
Phenomenon using Principal Oscillation Pattern Analysis
Jin-Song Xu

Untersuchung zur niederfrequenten Variabilitéit der
Meeresoberfitichentemperatur im Nordpazifik
Ute Luksch

Meereismodellierung Im Siidlichen Ozean
Achim Stéssel

Principal Interaction/Oscillation Patterns Theorie und
Analysen zum El Niflo/Southern Oscillation Phéinomen
Udo Weese

Bestimmung des Temperaturprofils der
Troposphd&re mit einem Zwei-Frequenz-LIDAR
Felix A. Theopold

Modellierung des gekoppelien Systems:
Inlandeis, Ubergangszone und Schelfeis
der Antarktls

Wolfgang Bé&hmer

Interne Varlabliltdt In einem stochastisch angetriebenen
ozeanischen Zirkulationsmodell
Uwe Mikolgjewicz

Blldung und Transport von Aerosolteilchen und ihre
Bedeutung fiir den Strahlungshaushalt
Ingrid Schult

Strahlungsibertragung in klaren Atmosphdren
im IR mit k-Vertellungs- und Linie-flir-Linie Modellen
Heinz-Dieter Hollweg

Die bodennahe Luftstrtémung Uber inhomogenen Oberfi&ichen
Martin ClauBen

Windinduzierte interannuale Variabilitét in der
Warmwassersphdre von 1981 bis 1987

Tell II: Fluktuationen im Kohlenstoffkreislauf
Arne M. E. Winguth
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Dezember 1992

EXAMENSARBEIT Nr. 16
Juli 1993

EXAMENSARBEIT Nr. 17
September 1993

EXAMENSARBEIT Nr.18
November 1993

Fernerkundung der optischen Eigenschaften von Seen
mit Landsat 5 Thematic Mapper
Waltraud Manschke

Baroklin instabile Wellen der Atmosphdre:
Empirisch abgeleitete Moden im Vergleich
zu quasi-geostrophischer Theorie

Reiner Schnur

Messung des Wasserdampfflusses in der konvektiven
Grenzschicht mit DIAL und RADAR-RASS
Christoph Senff

Zur saisonalen Varlatlon des ozeanischen
Kohlendioxidpartialdrucks
Katharlna D. Kurz



