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Zusammenfassung

In der vorliegenden Arbeit werden die Strahlungseigenschaften von Wolken in einem
sich durch eine Erhdhung der atmosphérischen C'Os-Konzentration verédndernden
Klima mit Hilfe eines Klimamodells untersucht. Die Verdnderung der Strahlungs-
eigenschaften von Wolken kann die Erwdrmung des bodennahen Klimas, die aus
der erhéhten C'Oy-Konzentration resultiert, verstiarken oder dampfen. Dieser Effekt
wird als Wolkenriickkopplung bezeichnet und stellt in der aktuellen Generation von
Klimamodellen die primére Quelle der Unsicherheit fiir deren Klimasensitivitit ge-
geniiber einer Verdopplung der CO,-Konzentration dar.

Um die Unsicherheit in den Wolkenriickkopplungen, die aus unsicheren Werten von
Parametern zur Beschreibung konvektiver und stratiformer Wolkenprozesse resul-
tiert, abzuschéitzen, wird basierend auf dem voll gekoppelten Klimamodell EGMAM
ein 31-Mitglieder-Ensemble von Modellversionen generiert, die sich in den Werten
ausgewahlter Parameter der Wolkenschemata unterscheiden. Mit diesem Ensemble
von Klimamodellversionen werden Klimadnderungsexperimente durchgefiihrt, um
die Parameterunsicherheit, welche die Auswirkungen einer Anderung der unsiche-
ren Parameterwerte auf die Wolkenriickkopplungen beschreibt, zu untersuchen. In
Klimasinderungsexperimenten ist die Anderung der Meeresoberflichentemperatur
insbesondere fiir die Wolkenriickkopplungen von Bedeutung. Daher wird im Rah-
men dieser Arbeit eine effiziente Methode entwickelt, die es ermdglicht, erstmals
eine Abschitzung der Anderung des Gleichgewichtzustands des Klimas nach einer
Verdopplung der C'Os-Konzentration mit einem Ensemble von Modellen durchzu-
fiihren, die auch Anderungen der Ozeanzirkulation beriicksichtigen.

Die Ergebnisse der Klimadnderungsexperimente werden fiir die fiir Wolkenriickkopp-
lungen relevanten Grofsen préasentiert und eine Abschétzung des Einflusses der unsi-
cheren Parameter auf die unterschiedlichen Klimasignale gegeben. Dadurch kénnen
zwei entscheidende Mechanismen fiir die simulierten Wolkenriickkopplungen iden-
tifiziert werden: (i) eine Zunahme der maximalen Wolkenhdhe in den Aufstiegsre-
gionen fithrt zur Verstarkung des Treibhauseffekts der Wolken (positive Riickkopp-
lung) und (ii) eine Zunahme des Fliissigwassergehalts mariner, bodennaher Wolken
in Regionen konvektiven Aufstiegs fiihrt zur Verstiarkung des Albedoeffekts dieser
Wolken (negative Riickkopplung). Die Anderungen dieser Grohen zeigen eine hohe
Parameterunsicherheit, die zu deutlichen Unterschieden in den zugehorigen Wol-
kenriickkopplungsmechanismen fiihren, wobei insbesondere die Unsicherheit in der
Anderung des Fliissigwassergehalts mariner bodennaher Wolken der Tropen sehr
hoch ist.



Eine Analyse der Beitrége der einzelnen Storungsparameter zu dieser Parameterun-
sicherheit stellt die besondere Bedeutung der Rate fiir turbulentes Entrainment und
der Konversionsrate von Wolkenwasser zu Regen bei Konvektion fiir die Parame-
terunsicherheit der Wolkenriickkopplungen heraus. Unabhéngig von den gew&hlten
Parameterwerten zeigt sich jedoch fiir alle Modellversionen eine positive langwelli-
ge Wolkenriickkopplung und eine negative kurzwellige Wolkenriickkopplung. Dabei
sind die jeweiligen Stirken der negativen und positiven Wolkenriickkopplungen in-
nerhalb des Ensembles antikorreliert, was zur Folge hat, dass die daraus resultie-
renden Verteilungen der Gesamtriickkopplung der Wolken und der ebenfalls daraus
resultierenden Klimasensitivitit der Modellversionen wenig Streuung zeigen.

Ein Vergleich mit den Resultaten eines Ensembles von Modellversionen eines ande-
ren Klimamodells zeigt wesentliche Unterschiede in der Streuung der Riickkopplun-
gen und der Klimasensitivitdt. Dadurch wird erstmals eine Modellabhéngigkeit der
durch Parameterstorungen gewonnenen Unsicherheitsanalyse deutlich. Dieses Resul-
tat filhrt zu der Schlussfolgerung, dass sich in den Klimaprognosen die Parameterun-
sicherheit von der strukturellen Unsicherheit in der Formulierung von Klimamodel-
len unterscheidet. Daher sollte eine umfassende Quantifizierung der Unsicherheit
des Klimawandels die Analyse von Multi-Modell- und Parameterstérungsensembles
beinhalten.
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Abstract

This Thesis investigates the radiative properties of clouds in a modelled climate
system when forced by an increase of atmospheric C'O; concentration. The change
in near surface climate caused by the increase of C'O, concentration can be strengt-
hened or dampened by the change of radiative properties of clouds. This effect is
called cloud feedback and is currently the primary source of uncertainty in climate
model sensitivity to a doubling of the C'O, concentration.

In order to quantify uncertainties in cloud feedbacks arising from cloud parameteri-
zation schemes a 32-member ensemble of climate models is generated by perturbing
the values of important parameters in the corresponding cloud schemes of the fully
coupled climate model EGMAM. To analyse parametric uncertainty, which repres-
ents the impact of uncertain parameter values on simulation results, climate change
experiments are carried out for the ensemble of models. For such experiments a rea-
listic simulation of the change in sea surface temperature is of crucial importance
in particular for cloud feedbacks, thus, a key development presented in this thesis
is an effective method to estimate the equilibrium change due to a doubling of the
C'O, concentration for an ensemble of climate models with a comprehensive ocean
component.

Results of these climate change experiments are presented for quantities relevant
to cloud feedbacks and parametric uncertainty for different climate signals is quan-
tified. Two main drivers for the simulated cloud feedbacks can be identified: (i) an
increase in cloud height leading to a strengthened greenhouse effect of clouds (a
positive feedback) and (ii) an increase in liquid water content especially of marine
low-clouds in the tropics resulting in an increase of cloud albedo (a negative feed-
back). Changes in these quantities, especially for the liquid water content of marine
boundary layer clouds in the tropics, show that parametric uncertainty can lead to
considerable differences in cloud feedback processes between perturbed model versi-
ons of state-of-the art climate models.

An analysis of the contribution of individual perturbation parameters to parame-
tric uncertainty shows that the entrainment rate for turbulent entrainment and the
conversion rate from cloud water to rain in updrafts play an important role in de-
termining the simulated cloud feedbacks. Nevertheless, independent of the choice of
parameter values, all ensemble members show positive longwave and negative short-
wave cloud feedbacks. As an important result, an anti-correlation of longwave and
shortwave cloud feedbacks is found within the ensemble of model versions which
leads to low variance in (negative) total cloud feedback and climate sensitivity.
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A comparison of results from perturbed physics ensemble using a different clima-
te model shows substantial differences in the simulation of climate feedbacks as
well as the relationships between them. These differences to the EGMAM results
lead to different estimates of climate sensitivity and thus, for the first time a mo-
del dependence of perturbed physics results is shown. This finding leads to the
conclusion that parametric uncertainty is different from structural uncertainty in
climate models. Therefore, a comprehensive quantification of model uncertainty in
future climate change should include the analysis the analysis of multi-model and
perturbed-physics ensembles.
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This is a sparring program. Similar to the program of reality. It has the same basic
rules, rules like gravity. What you must learn is that these rules are no different
then the rules of a computer system. Some of them can be bent, some can be broken.

Understand?

Morpheus zu Neo in "The Matrix"



Kapitel 1

Einleitung

1.1 Problemstellung

Die Folge der anthropogen erhéhten atmosphérischen Kohlendioxidkonzentration ist
ein verstarkter Treibhauseffekt der Atmosphére, der zu einer globalen Erwarmung
des bodennahen Klimas fiihrt. Der erhohte Treibhauseffekt ist durch die Strahlungs-
eigenschaften von Kohlendioxid (CO9) qualitativ erkldrt und in seiner Stérke erst-
malig Ende des 19. Jahrhundert quantitativ erfasst worden [Arrhenius, 1896|. Die
Erhéhung der Kohlendioxidkonzentration als Folge der intensiven Nutzung fossiler
Brennstoffe zur Energiegewinnung seit der industriellen Revolution und die aus dem
erhohten Treibhauseffekt resultierende globale Erwarmung sind als {ibereinstimmen-
de Signale einer grofsen Anzahl unterschiedlichster Untersuchungen in den letzten
Jahren zu nahezu gesicherter Erkenntnis gereift [Hegerl et al., 2007].

Einige Aspekte der Dynamik des komplexen Klimasystems, mit teils nicht linea-
ren Wechselwirkungen zwischen seinen verschiedenen Teilsystemen, sind aber auch
noch unverstanden. Das hat zur Folge, dass die Projektionen der aus der erhoh-
ten C'Oy-Konzentration resultierenden globalen Erwirmung notwendigerweise mit
Unsicherheiten behaftet sind. Die Unsicherheit der zukiinftigen Klimaverdnderung
einzugrenzen, hat weitreichende positive Implikationen sozialer und 6konomischer
Art |Hope, 2006|, die im Zusammenhang mit der Anpassung und Vermeidung ei-
nes drastischen Klimawandels stehen. Die Quantifizierung der Unsicherheiten der
Klimaprognose ist deshalb eine der priméren Motivationen des ,Intergovernmental
Panel on Climate Change* (IPCC), welches dazu im Jahr 2007 seinen vierten Sach-
standsbericht (AR4) vorgelegt hat [Solomon et al., 2007]. Die AR4-Ergebnisse zeigen,
dass bei gegebener Erhohung der Konzentrationen atmosphéarischer Treibhausgase,
die Abschitzung der Verstarkung des Treibhauseffekts weniger der Grund fiir die
Unsicherheiten der Klimaprognose ist. Vielmehr sind die zu erwartenden Verdnde-
rungen des Klimasystems durch die vom erhohten Treibhauseffekt hervorgerufene
Erwarmung verantwortlich fiir die Unsicherheiten der Prognose. Denn durch diese
Veranderungen kommt es zu Riickkopplungen, welche die vom erhéhten Treibhaus-
effekt hervorgerufene Erwirmung verstiarken oder auch abschwéichen kénnen.
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So wirkt sich z.B. der Riickgang von den mit Eis bedeckten Fliachen verstarkend auf
die Erwarmung des Klimassystems aus. Denn durch die Reduktion der Eisfliche ver-
ringert sich die planetare Albedo und es wird mehr Energie aus der Sonneneinstrah-
lung vom System aufgenommen. Daraus resultieren eine beschleunigte Erwdrmung
und weiteres Schmelzen von Eis. Eine solche, die urspriingliche Erwirmung verstér-
kende Reaktion wird in der Systemtheorie als positive Riickkopplung bezeichnet.
Die sich in vierter Potenz zur Temperatur erh6hende Abstrahlung von Energie eines
sich erwdrmenden Systems nach dem Planck’schen Strahlungsgesetz hingegen wirkt
abschwichend auf eine Erwdrmung und wird dementsprechend als negative Riick-
kopplung bezeichnet[l] Riickkopplungen im Klimasystem ergeben sich auch durch
eine Verdnderung der Strahlungseigenschaften von Wolken in einer sich erwirmen-
den Atmosphére, die entsprechend als Wolkenriickkopplungen bezeichnet werden. So
wére z.B. eine Zunahme von Cirruswolken, die die Transmissivitit der Atmosphé-
re fiir thermische Strahlung effektiv verringern, eine positive Wolkenriickkopplung.
Eine Zunahme von Cumuluswolken mit hoher Riickstreuung (Albedo) widerum, ent-
spriache einer negativen Wolkenriickkopplung, denn dadurch wiirde weniger solare
Strahlung den Erdboden erreichen, was eine Abkiihlung zur Folge hitte.

Die Eis-Albedo-Riickkopplung und die Planck-Riickkopplung gehéren zu den besser
verstandenen Riickkopplungen im Klimasystem, wohingegen insbesondere die Wol-
kenriickkopplungen heute als noch wenig verstanden gelten [Stephens, 2005 [Bony
et al., 20006].

Die Stéarke der Riickkopplungen im Klimasystem sind entscheidend fiir die letzt-
endlich aus der Erhéhung des Treibhauseffekts resultierende globale Erwarmung.
Dementsprechend sind die Riickkopplungsprozesse die priméare Quelle der Unsicher-
heit bei der Bestimmung der Klimasensitivitdt der am AR4 teilnehmenden Klima-
modelle. Dabei ist die Klimasensitivitdt ein Maf fiir die Temperaturverinderung des
Klimasystems, als Reaktion auf eine Veréinderung des Strahlungsantriebs, z.B. durch
eine Erhohung der C'Oy-Konzentration. Die Gleichgewichtsklimasensitivitdt von Kli-
mamodellen (im Folgenden Klimasensitivitit oder ECS genannt) wird iiblicherweise
als die Gleichgewichtsdnderung der global gemittelten Temperatur in 2 Metern Hohe
definiert, die sich nach einer Verdopplung der atmosphéarischen C'O,-Konzentration
ergibt [Cubasch et al., 2001|. Die Klimasensitivitit ist eine fiir Klimamodelle charak-
teristische Kenngrofse, die sich aus der Stiarke des simulierten Treibhauseffekts von
CO5 und der dariiber hinaus wirkenden Riickkopplungen im Modellsystem ergibt.
Die ECS ist eine idealisierte Grofe, deren Betrachtung in der Klimamodellierung
einen historisch gewachsenen und anwendungsorientierten Hintergrund hat. Da die
Prognosen des transienten Klimawandels des 21. Jahrhunderts mit der Klimasensi-
tivitat skalieren |[Collins et al., 2006|, ist diese Grofe einer der entscheidenden Fak-
toren fiir eine erfolgreiche multidekadische Klimaprognose. Auch eine Vielzahl von

!Negative Riickkopplungen wirken stabilisierend auf ein System, wohingegen positive Riick-
kopplungen destabilisierende Wirkung haben. Das bedeutet, dass sich ein System mit negativer
Riickkopplung nach Anregung auf einem neuen Gleichgewichtsniveau stabilisieren kann. Dagegen
kann eine positive Riickkopplung zu einer ungebremsten Verstarkung der Anregung fiihren.



1.1. PROBLEMSTELLUNG

Wirkungsmodellen, die die Auswirkungen eines Klimawandels abschitzen, bendti-
gen die ECS als Eingangsgrofe. Dazu gehoren etwa Energie-Bilanz-Modelle (EBM),
die benutzt werden, um Klimamodellprojektionen von unterschiedliche Emissionss-
zenarien zu emulieren [Raper und Cubasch, 1996| oder ckonomische Modelle, die
verwendet werden, um volkswirtschaftliche Kosten des Klimawandels abzuschéitzen
[Hope, 2006]. Dadurch ist die ECS eine Schliisselgrofe fiir die Abschatzungen nicht
nur des Klimawandels selbst, sondern auch fiir dessen physikalische und 6konomi-
sche Folgen. Durch eine verbesserte Bestimmung der ECS ldsst sich deshalb die
Unsicherheit in den Prognosen fiir den Klimawandel des 21. Jahrhunderts und des-
sen Auswirkungen wesentlich einschrianken.

Die im AR4 untersuchten Klimamodelle der aktuellen Generation zeigen Klimasensi-
tivitdten von 2,1 bis 4,4 K, was im Vergleich zu der Spanne von 1,5 bis 4,5 K in allen
vorher erschienenen Sachstandsberichten (vgl. [Cubasch et al., 2001]) eine gering-
fiigige Eingrenzung bedeutet. Eine verbesserte Eingrenzung der Klimasensitivitat
ist in erster Linie durch eine verbesserte Abschiatzung der Starke der im Klimasys-
tem wirkenden Riickkopplungsmechanismen zu erreichen [Webb et al., 2006|. Den
Riickkopplungen, die im Zusammenhang mit einer Verdnderung des klimatologi-
schen Wolkenbilds stehen, kommt dabei eine besondere Bedeutung zu, da diese die
groften Unterschiede innerhalb des AR4-Multi-Modellensembles zeigen [Soden und
Held, 2006].

Wolken beeinflussen die globale Strahlungsbilanz der Erde durch unterschiedliche
Mechanismen: Einerseits wirken sie durch ihren Albedoeffekt kiihlend auf die Erd-
oberfliche. Wolken bedecken permanent etwa 60% der Erdoberfliche und haben
dadurch einen Anteil von 2/3 an der planetaren Albedo |[Treut et al., 2007]. Ande-
rerseits erwarmen Wolken die Erdoberfliche, indem sie die langwellige Abstrahlung
von Wiarme verhindern, die von der Oberfliche ausgeht. Wolken tragen dadurch
wesentlich zum natiirlichen Treibhauseffekt der Atmosphére bei. Weil Wolken im
globalen Mittel mehr einfallende solare Strahlung riickstreuen, als sie die Abstrah-
lung von Wéarme verhindern, wird im heutigen Klima eine abkiihlende Wirkung der
Wolken auf die Oberfliche |Ramanathan et al., 1989] und eine dominierende Rolle
der Wolken fiir die planetare Albedo [Kiehl und Trenberth, 1997| gemessen. Eine
nur geringe Anderung der Strahlungseigenschaften von Wolken hat daher bereits
eine enorme Wirkung auf die Strahlungsbilanz des Klimasystems. Die daraus resul-
tierenden Beitrige der Wolken zur Anderung der Strahlungsbilanz des Klimasystems
werden, wie oben beschrieben, allgemein als Wolkenriickkopplungen bezeichnet.

In Klimamodellen werden die entsprechenden Wolkenprozesse aufgrund ihrer raum-
lich kleinskaligen Natur nicht direkt aufgeldst, sondern miissen als subgridskalige
Prozesse parametrisch abgebildet werden. Eine typische Cumuluswolke etwa, mit
einem Durchmesser von weniger als einem Kilometer, kann in einem Klimamodell
nicht explizit reprasentiert werden. Stattdessen werden statistische Grofen des ge-
samten Wolkenfeldes innerhalb einer Gitterzelle in Abhéngigkeit von aufgelosten,
grofsskaligen Variablen, wie etwa der relativen Feuchte oder der Temperatur, abge-
leitet. Dabei treten unterschiedliche Probleme auf, die entweder mit der Komplexitét
und dem limitierten Versténdnis der mikrophysikalischen Wolkenprozesse |[Falkovich
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et al., 2006|, oder aber mit den Unsicherheiten empirischer Messkampagnen zusam-
menhéngen. Fiir die entsprechenden Parametrisierungen in Klimamodellen kénnen
strukturell unterschiedliche Ansédtze gewéahlt werden, die teilweise zu unterschiedli-
chen Ergebnissen fiihren. Derartige Simulationsunterschiede werden als strukturelle
Unsicherheit bezeichnet. Aber auch die in die Differentialgleichungen der verwende-
ten Schemata eingehenden Werte fiir verschiedene Parameter unterliegen einer Un-
gewissheit, die Auswirkung auf die Prognosen der Verdnderungen des Wolkenbilds
hat. Die daraus resultierenden Simulationsunterschiede werden in dieser Arbeit als
Parameterunsicherheit bezeichnet.

Die strukturellen Unsicherheiten und Parameterunsicherheiten der Wolkenparame-
trisierungen in Klimamodellen fiihrten in allen bisher erschienenen Sachstandsbe-
richten des IPCC zur Einstufung der Wolkenriickkopplungen als primére Quelle der
Unsicherheit in der Klimasensitivitdt von Klimamodellen [Solomon et al., 2007].

1.2 Stand der Forschung

Zu Beginn der numerischen Klimamodellierung waren die Wolkenverteilungen in den
Modellen zunéchst fest vorgeschrieben. In den 80er Jahren wurden dann die ersten
sogenannten diagnostischen Wolkenparametrisierungen entwickelt und in Klimamo-
dellen implementiert (z.B. [Geleyn, 1980, Hansen et al., 1983|). Diagnostischen Wol-
kenparametrisierungen liegt die Annahme zugrunde, dass ein dynamisches Wolken-
vorkommen und dessen Wassergehalt innerhalb einer Gitterzelle zu jedem Zeitpunkt
aus den grofskaligen, vom Modell direkt berechneten (prognostischen) Groken ab-
geleitet werden kann. Andere Aspekte, wie z.B. die Wolkenverteilung in vorigen
Zeitschritten, bleiben dabei unberiicksichtigt. Ende der 80er Jahre wurde in den
meisten der an den filhrenden Forschungseinrichtungen entwickelten GCMs derarti-
ge Verfahren verwendet (z.B. [Slingo, 1987, Kiehl et al., 1987]).

Zu dieser Zeit wurde die erste, fiir spitere Multi-Modellstudien richtungsweisen-
de systematische Untersuchung der simulierten Riickkopplungen in einem Multi-
Modell-Ensemble aus 19 atmosphérischen Zirkulationsmodellen (AGCMs) durchge-
fithrt [Cess et al., 1990]. In den teilnehmenden AGCMs kamen dabei hauptséchlich
diagnostische Wolkenparametrisierungen zum FEinsatz. In der Untersuchung wurde
jedes der beteiligten Atmosphérenmodelle zunéchst mit einer klimatologischen Mee-
resoberflichentemperatur (SST) fiir eine fortwihrende Juli-Simulation angetrieben
und in einer zweiten Simulation mit einer, als Surrogat des Treibhauseffekts, um 4
K erhohten SST. Dieses experimentelle Design soll weniger ein realistisches Bild von
Klimaverdnderung erzeugen, als vielmehr einen konsistenten Rahmen fiir den Ver-
gleich von unterschiedlichen Prozessen innerhalb eines Ensembles von GCMs setzen
|Cess und Potter, 1988|.

Die Ergebnisse dieser Untersuchung zeigen, dass sich die aus den Differenzen der je-
weiligen Simulationen bestimmten Stirken der globalen Riickkopplungen zwischen
den Modellen bis zu einem Faktor von drei unterscheiden. Dieser Unterschied ist
primér durch die Unterschiede in den simulierten Wolkenriickkopplungen erlért. Die
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strukturellen Unterschiede der untersuchten Klimamodelle fiihren zwar zu Differen-
zen in der simulierten Stirke der untersuchten Riickkopplungen, jedoch dominieren
die Wolkenriickkopplungen die Varianz in der Klimasensitivitit innerhalb der Mo-
delle. Dabei simulieren die Modelle Wolkenriickkopplungen nicht nur mit sehr unter-
schiedlicher Stérke, sondern auch unterschiedlichen Vorzeichens; in einigen Klima-
modellen verstirkten die Wolkenriickkopplungen die Erwdrmung, in anderen wirkten
sie eher abschwichend.

In der Folge wurde an der Verbesserung der Wolkenschemata in Klimamodellen ge-
arbeitet, um die daraus resultierende Unsicherheit in Klimaprognosen zu minimie-
ren. Motiviert durch die gestiegenen Computingressourcen Anfang der 90er Jahre
wurden, basierend auf der bahnbrechenden Arbeit von Sundqvist aus dem Jahre
1978 [Sundqvist, 1978|, die ersten numerischen Verfahren zur prognostischen Wol-
kenparametrisierung entwickelt und in unterschiedliche GCMs implementiert (z.B.
[Sundqvist et al., 1989, |Smith, 1990, Tiedke, 1993, Genio et al., 1996|). In prognos-
tischen Verfahren wird die Zeitentwicklung der Wolkenverteilungen durch Differen-
tialgleichungen in Termen von Quellen, Senken und der Advektion von Wolken und
Wolkenwasser berechnet.

Diese Entwicklung der prognostischen Wolkenparametrisierungen hat eine Neuaufla-
ge der Untersuchung der simulierten Riickkopplungen in den aktualisierten Modellen
motiviert. Die Ergebnisse zeigen, dass sich die Streuung in der Starke der Wolken-
riickkopplungen im Modellensemble nach der Implementierung von prognostischen
Wolkenparametrisierungen reduziert hat |[Cess et al., 1996]. Allerdings simulieren
die Modelle positive und negative Albedoriickkopplungen und jeweils entgegenge-
setzte Treibhauseffekte der Wolken. Das fiihrt bei allen Modellen zu einer insgesamt
moderaten Stiarke der Wolkenriickkopplungen, jedoch teilweise aus gegensitzlichen
Griinden. Eine konsistente physikalische Theorie zu den Wolkenriickkopplungen zu
formulieren ist aufgrund mangelnder Konsistenz der Modellergebnisse nicht méglich
und fiihrt zu einer weiterhin groffen Unsicherheit in der Klimaprognose.

Wie kommt es zu der Unsicherheit in der Starke von zu erwartenden Wolkenrick-
kopplungen?

Dass die Wolkenriickkopplungen in Klimamodellen bis heute die grofite Quelle der
Unsicherheit fiir die ECS darstellen, ist neben dem begrenzten Verstdndnis und den
technischen Schwierigkeiten der Simulation der mikrophysikalischen Wolkenprozesse
unterschiedlichen Problemen der Validierung von Wolkenriickkopplungen zuzuord-
nen. Fiir die Validierung der Wolkenriickkopplungen fehlen die notwendigen histori-
schen Daten des globalen Wolkenbildes, die die Sensitivitit der Wolken in Bezug auf
die Erwidrmung durch anthropogen erhohte Treibhausgaskonzentrationen zugéing-
lich machen konnten. Ein Grund dafiir sind fehlende Rekonstruktionsmethoden, wie
sie fiir andere Klimagrofen vorhanden sind, um die Historie des Klimasystems zu
beschreiben. Die aktuell verfiigharen Datensiitze aus Satellitenbeobachtungen (z.B.
ISCCP |Rossow und Schiffer, 1999] oder MODIS [King et al., 2003]) sind mit hin-
reichender rdumlicher Auflésung erst ab Mitte bzw. Ende der 90er Jahre verfiigbar,
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KAPITEL 1. EINLEITUNG

was eine Analyse der langzeitlichen Verdnderungen der Wolkenklimatolgie nach der
industriellen Revolution nur unzureichend zulésst. Die Datensétze von Wolkeneigen-
schaften aus Satellitenbeobachtungen sind zwar zumindest fiir das heutige Klima ei-
ne deutliche Verbesserung der Validierungsmoglichkeit fiir GCMs. Die notwendigen
komplexen Verfahren zur Bestimmung der Wolkeneigenschaften und deren vertikaler
Verteilung aus Satellitenbeobachtungen fiihren jedoch weiterhin zu Unsicherheiten in
den erstellten Validierungsdatensétzen fiir Wolkenklimatologien (siehe z.B. [Chang
und Li, 2005, Stephens und Kummerow, 2007, (Chen et al., 2007]).

Die Wolkenparametrisierungen in Klimamodellen basieren auf Theorien zur statis-
tischen Beschreibung von Wolkenverteilungen, ohne das die einzelnen Wolken selbst
aufgelost werden kénnen. Denn selbst alle Wolkentypen zusammengeommen, findet
man in Beobachtungsdaten iiber Gebieten, von der typischen Grofe einer Gitter-
zelle von Klimamodellen, fast nie eine vollstindige Wolkenbedeckung in der Ho-
rizontalen oder Vertikalen [Warren et al., 1986, [Warren et al., 1988, Rossow und
Schiffer, 1999]. Der Anteil der Wolkenbedeckung innerhalb des Gebietes einer Git-
terzelle wird daher in prognostischen Wolkenparametrisierungen als eine Grundgrofe
zur Beschreibung des Wolkenvorkommens verwendet. Weitere statistische Grofien,
wie flichengewichtete Niederschlagsraten oder Wolkeniiberlappungsraten, miissen in
den Wolkenparametrisierungen eingefiihrt werden. Derartige Parameter lassen sich
im Allgemeinen nicht direkt aus physikalischen Grundgleichungen ableiten, sondern
miissen empirisch bestimmt werden. Die entsprechenden Werte unterliegen somit
nicht nur einer Messungenauigkeit, sondern sind auch an einen speziellen Zustand
des Klimasystems gebunden. Inwieweit diese Einstellungen fiir einen verdnderten
und transienten Zustand des Klimasystems zutreffend bleiben, ist oft nur schwer zu
entscheiden. Andere Parameter numerischen Ursprungs in den Parametrisierungs-
schemata lassen sich nicht physikalisch interpretieren und miissen somit wéihrend
des Tuningprozesses des Modells bestimmt werden. Zusammen mit der fehlenden
Eindeutigkeit eines Qualitdtsmafes fiir Klimamodelle [Gleckler et al., 2008| unter-
liegen die Parameter somit einer prinzipiellen Unbestimmbarkeit in ihren Werten
[Smith, 2001} Loeppky et al., 2006] und fiihren zur Parameterunsicherheit in den
Projektionen von Klimamodellen.

Aber auch strukturelle Unterschiede zwischen verschiedenen Klimamodellen, wie
grundsétzlich unterschiedliche Ansétze zur Wolkenparametrisierung oder auch spek-
trale bzw. semi-lagrangsche Losungsverfahren fiir die Differentialgleichungen der Dy-
namik, haben Auswirkungen auf die Simulationsergebnisse. Die daraus resultieren-
de strukturelle Unsicherheit [Smith, 2000] in den Modellprognosen ist etwa in einer
Studie Anfang der 90er Jahre [Senior und Mitchell, 1993] untersucht worden. Die
Ergebnisse zeigen, dass die Implementierung strukturell unterschiedlicher Elemente
prognostischer Wolkenparametrisierungen erhebliche Auswirkung auf die Klimasen-
sitivitdt und die simulierten Wolkenriickkopplungen eines Klimamodells hat. Die
Ergebnisse dieser Studie beruhen auf Untersuchungen mit einem einzelnen AGCM,
welches mit einem aus nur einer 50 Meter tiefen Mischungsschicht bestehendem
Ozeanmodell gekoppelt ist. In der Studie werden vier Modellversionen untersucht,
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die sich nur durch strukturell verschiedene Parametrisierungen fiir stratiforme Wol-
ken unterscheiden. Dazu werden jeweils unterschiedliche diagnostische und progno-
stische Schemata verwendet. Die so entstandenen Modellversionen werden zunéchst
mit den dem heutigen Klima entsprechenden Antriebsdaten angetrieben und in ei-
nem zweiten Versuch jeweils mit einer verdoppelten COs-Konzentration in der At-
mosphére betrieben. Der Vergleich dieser beiden Simulationen einer jeden Modell-
version wurde als dessen Klima&nderungssignal ausgewertet. Diese Untersuchung
zeigt, dass vier verschiedene Modellversionen eines AGCMs mit strukturell unter-
schiedlichen Parametrisierungsansitzen im Wolkenschema deutlich unterschiedlich
starke Wolkenfeedbacks zeigen und dass die sich daraus ergebende strukturelle Un-
sicherheit in der Klimasensitivitdt mit 1,9 bis 5,4 K vergleichsweise hoch ist.

Die Auswirkungen struktureller Unterschiede wird auch im ,,Cloud Feedback Model
Intercomparison Project (CFMIP) [McAvaney und LeTreut, 2003| untersucht. Im
Rahmen des Projektes werden mit dem Ziel eines verbesserten physikalischen Ver-
standnisses der Wolkenriickkopplungen Multi-Modelluntersuchungen durchgefiihrt.
Kernergebnis dieser Untersuchungen ist, dass die Spanne in den Riickkopplungen
der untersuchten GCMs primér durch Unterschiede in den Wolkenriickkopplungen
bestimmt wird |Ringer et al., 2006|. Bei den teilnehmenden Modellen wird die Klima-
sensitivitdt etwa dreimal weniger durch den unterschiedlich simulierten Treibhausef-
fekt von C'O, als durch die Wolkenriickkopplungen beeinflusst. Die Unsicherheiten in
den Wolkenriickkopplungen wiederum wird priméar durch unterschiedliche Verdnde-
rungen in den tiefen Wolken bestimmt [Webb et al., 2006]. Dariiber hinaus ldsst sich
zeigen, dass marine Grenzschichtwolken in Absinkregionen den Hauptanteil der Un-
terschiede in den tropischen Wolkenriickkopplungen im AR4-Multi-Modellensemble
erzeugen [Bony und Dufresne, 2005).

Um eine verbesserte Validierung der teilnehmenden Modelle beziiglich ihrer Wol-
kendarstellung zu ermoglichen, sind Simulatoren implementiert, die das Wolkenbild
des Modells wiedergeben, wie sie von der ISCCP Satellitendiagnostik produziert
werden [Rossow und Schiffer, 1999, [Webb et al., 2001|. Ein wichtiges Ergebnis die-
ser Validierung ist, dass alle in diesem Kontext untersuchten AR4-Klimamodelle
Probleme speziell bei der realistischen Simulation von flacher Cumulusbew6lkung
in Passatwindregionen haben |[Williams und Tselioudis, 2007|. Dieses Verhalten ist
jedoch quantitativ hinsichtlich des Validierungsdatensatzes unsicher [Chang und Li,
2005|. Durch die CEMIP-Ergebnisse wird nicht nur bestétigt, dass die Wolkenriick-
kopplungen die primare Quelle der Unsicherheit in der Klimasensitivitit aktueller
GCMs sind, sondern auch, dass diese von einer Vielzahl von Prozessen abhingen,
die sich aus den Wolkenparametrisierungen ergeben. Dariiber hinaus besteht eine
methodische Unsicherheit in der Bestimmung der Riickkopplungen und der Kli-
masensitivitdt. Die vereinfachte Bestimmung der ECS mittels SST-Stérungen zeigt
unterschiedliche Ergebnisse als die Methode der Verdopplung der atmosphéarischen
C'Oy-Konzentration in AGCMs mit Mischungsschichtozean [Stephens, 2005|. Neben
der Abschitzung der Klimasensitivitat mittels GCM-Experimenten werden auch sta-
tistische Methoden angewendet, um diese Grofe aus Beobachtungen und rekonstru-
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ierten Klimadaten abzuleiten (z.B. [Hegerl, 2006|). Dazu wird versucht, die verfiig-
baren Daten in Einklang mit den Ergebnissen von EBMs des Klimasystems zu brin-
gen, wobei ihnen verschiedene Werte der Klimasensitivitit fest vorgegeben werden.
Unter Anwendung des Bayes’schen Theorems kénnen so Wahrscheinlichkeitsvertei-
lungen fiir die Klimasensitivitdt generiert werden. Aber auch bei dieser Methode
zur Bestimmung der Klimasensitivitat bestehen Unsicherheiten, die das Ergebnis
beeinflussen. Dazu gehoren neben der a priori Annahme {iber die Verteilung der Kli-
masensitivitat [Frame et al., 2005|, die man fiir derartige Verfahren machen muss,
auch die Unsicherheiten der Rekonstruktionsmethodik vergangener Klimazustan-
de |Biirger et al., 2006] und Unsicherheiten der Beobachtung von aktuellen Klima-
und Klimaantriebsdaten. Ebenfalls erschweren ungeniigende Informationen iiber die
Aufnahme von Wiarme durch den Ozean und die interne Variabilitit des Klima-
systems die Bestimmung der Klimasensitivitit mit derartigen Verfahren. Durch die
Unsicherheiten im anthropogenen Strahlungsantrieb [Forster et al., 2007] und den
Beobachtungsdatensatzen iiber die zugehdrige Reaktion des Klimasystems im 20.
Jahrhundert, lasst sich die Klimasensitivitat prinzipiell nicht weiter als bis auf 1,5
bis 4,5 K einschrinken [Wigley et al., 1997].

Die durchgefiihrten Studien dieser Art zeigen daher grofe Spannen fiir die ermittel-
te Klimasensitivitit. Sie besitzen ein sehr einheitliches fiinftes Perzentil der Wahr-
scheinlichkeitsverteilungen der Klimasensitivitdt bei etwa 1 K, wohingegen das 95.
Perzentil mit einer Spanne von 4,3 K |von Deimling et al., 2006] bis 14,2 K |Forster
und Gregory, 2006| sehr unterschiedlich bestimmt wird. Dabei sind die oberen Per-
zentile von besonderer Bedeutung, da Klimasensitivititen von iiber 10 K drastische
sozio-6konomische Folgen der anthropogen erhéhten C'Oy-Konzentration implizieren.

Vor dem Hintergrund dieser Untersuchungsergebnisse ist es fraglich, ob die davon
differierenden Verteilungen der Klimasensitivitdt aus Studien von Multi-Modell-
Ensembles (MME), wie dem AR4, ausreichend dispersiv sind, also den Raum der
moglichen Klimaverdnderungen vollstindig abzubilden vermogen. Die Tatsache, dass
die AOGCMs der aktuellen Generation oft dhnliche, teils gleichartige Parametrisie-
rungen fiir bestimmte Ph&nomene verwenden, von denen insgesamt nur eine begrenz-
te Auswahl existiert, bringt zwangsliufig strukturelle Ahnlichkeiten unter GCMs mit
sich. Ebenfalls werden fiir das Tuning der unterschiedlichen Modelle oft die gleichen
Reanalysedatensitze des heutigen Klimas verwendet, was die Unsicherheiten der
Datenassimilation bei der Erzeugung dieser Datensdtze unberiicksichtigt lasst. In
MMESs, auch oft als ,Ensembles of Opportunity (dt. Ensembles der Gelegenheit)
bezeichnet, fehlt auch die Systematik in der Generierung der Ensemblemitglieder,
um die priméren Modellunsicherheiten gezielt abzutasten. Daraus folgt eine unzurei-
chend objektiv abgebildete Unsicherheit der Klimamodellierung, die in die aus den
MMESs abgeleiteten Verteilungen der Klimasensitivitéit einflieft [Allen und Ingram,
2002|. Dabei ist insbesondere die Moglichkeit hoherer Werte der Klimasensitivitit
von Bedeutung, die in Multi-Modell Studien, wie z.B. dem AR4, nicht auftreten, aber
anhand beobachtungsbasierter Studien nicht ausgeschlossen werden kénnen |Forster
und Gregory, 2006].
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Die Unsicherheit in der Klimasensitivitdt von Klimamodellen wird in jiingster Zeit
durch eine im Kontext der Klimavorhersage neue Methode zur probabilistischen
Vorhersage untersucht. Zur Erzeugung sogenannter ,Perturbed-Physics-Ensembles
(PPEs) werden in einem Klimamodell unsichere Parameter in den Verfahren zur Be-
schreibung subgitterskaliger Prozesse im Rahmen ihrer Ungenauigkeit variiert [Allen
und Stainforth, 2002|. So erzeugte Ensembles von Modellversionen werden verwen-
det, um die Paramaterunsicherheit fiir verschiedene Modellgréfsen zu bestimmen.
In Klimamodellen gibt es allerdings potentiell sehr viele Parameter, die nicht ein-
deutig auf einen bestimmten Wert festgelegt werden konnen. Da aber eine méglichst
hohe Abtastrate des Unsicherheitsbereiches der Parameter erstrebenswert ist, sind
Erdsystemmodelle mittlerer Komplexitit (EMIC) aufgrund ihrer numerischen Effi-
zienz geeignet, um mit groken Ensembles die Parameterunsicherheit abzuschétzen.
In Studien dieser Art werden grofe Ensemble z.B. durch Proxydaten des letzten
glazialen Maximums (LGM) [von Deimling et al., 2006] oder mit Hilfe von Beob-
achtungsdaten der letzten Dekaden [Knutti et al., 2002] mittels des Bayes’schen
Theorems auf Modelle beschrankt, die sich konsistent mit diesen Daten zeigen. Die
derart bestimmten Verteilungen fiir die ECS zeigen sehr unterschiedliche 5. bzw. 95.
Perzentile (1,2 K und 4,3 K in [von Deimling et al., 2006] bzw. 2,2 K und 9,2 K in
[Knutti et al., 2002, Knutti et al., 2003].

Die physikalischen Prozesse, die zu unterschiedlichen Riickkopplungen fiihren, lassen
sich in EMICs, ebenso wie in EBMs, aufgrund deren stark reduzierter Darstellung
des komplexen Klimasystems aber nur schwer identifizieren. Mit weitaus hoher auf-
gelosten GCMs, in denen die komplizierten Zusammenhénge und Wechselwirkungen
des Klimasystems realistischer abgebildet werden, kénnen physikalisch deutlich bes-
ser zu interpretierende Ergebnisse erzielt werden.

Eine Reihe von Studien zur Untersuchung der Parameterunsicherheit in einem GCM
wurde mit einem Hadley Center Klimamodell durchgefiihrt. Mit HadSM3, einem
AGCM mit Mischungsschichtozean, wurde ein PPE erzeugt, indem jeweils einer von
26 Parametern verindert wurde [Murphy et al., 2004|. Fiir dieses Ensemble kann
fiir die ECS ein 5-95% Bereich der getesteten Modellversionen mit 2,4 K bis 5,4 K
bestimmt werden. In einer spiteren Studie [Stainforth et al., 2005| wurde im Rah-
men des climateprediction.net-Projektes mit demselben Modell ein 2017-Mitglieder-
Ensemble untersucht. Eine derartig hohe Anzahl von Simulationen kann durch den
Ansatz des verteilten Rechnens durchgefiihrt werden |Stainforth et al., 2002] und
ermoglicht jeweils mehrere Parameter gleichzeitig zu variieren. Dabei tritt im Ver-
gleich zu den Effekten einzelner Parameterdnderungen ein nicht-linearer Effekt bei
der gleichzeitigen Storung mehrerer Parameter auf, was die Notwendigkeit von kom-
binierten Storungen mehrerer Parameter in PPEs unterstreicht. In einer kiirzlich
veroffentlichten Studie |[Sanderson et al., 2008 wurden erstmals auch die Beitra-
ge einzelner Parameter zur Varianz der ECS statistisch untersucht. Dabei wurde
insbesondere der Parameter der Entrainmentrate in Aufwinden als besonders ein-
flussreich eingestuft. Eine Analyse der Riickkopplungsprozesse, die zu der Streuung
der ECS in HadSM3 fiihren, wurden im Rahmen des Quantifying Uncertainty in
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Model Predictions-Projektes (QUMP) untersucht [Webb et al., 2006]. Dabei wird
abermals die entscheidende Bedeutung der Wolkenriickkopplungen deutlich, die ins-
gesamt einen Anteil von 85% der Varianz der Riickkopplungsstéirke in dem unter-
suchten PPE mit HadSM3 erkléren.

Zusammenfassend lisst sich damit feststellen, dass die aktuellen modellbasierten
Abschétzungen der Unsicherheit in der Klimasensitivitit auf MMEs von AGCMs
mit Mischungsschichtozean oder auf PPEs mit HadSM3 beruhen. Fraglich bleibt
dabei die Objektivitat der mittels MMEs erzielten Ergebnisse durch die fehlende
Systematik im Abtasten der Modellunsicherheiten, wohingegen bei den Ergebnis-
sen basierend auf PPEs mit HadSM3 unklar ist, wie stark die erzielten Ergebnisse
vom verwendeten Modell abhingen. Die Ergebnisse beider Methoden lassen sich
auch nicht direkt auf AOGCMs {ibertragen. Denn auf langen Zeitskalen bzw. fiir die
Simulation transienter Phasen des Klimasystems ist die Ozeanzirkulation entschei-
dend fiir die Simulation der SST [Cubasch et al., 2000]. Die Auftrittshaufigkeiten und
Strahlungseigenschaften unterschiedlicher Wolkentypen hiangen jedoch von der SST
ab [Meehl und Washington, 1995| |Greenwald et al., 1995] [Xie, 2004, Su et al., 2008|.
Die moglichst realistische Simulation von SST-Verdnderungen und deren Verteilung
ist daher fiir die Wolkenriickkopplungen von entscheidender Bedeutung [Norris und
lacobellis, 2005]. Dadurch sind speziell die Wolkenriickkopplungen, und somit die
Klimasensitivitdt, der Modelle mit Mischungsschichtozean durch ihre vereinfach-
te Ozeandynamik mit hoher methodischer Unsicherheit behaftet [Yao und Genio,
2002].

1.3 Ziel und Aufbau der Arbeit

In der vorliegenden Arbeit wird die Parameterunsicherheit in den simulierten Riick-
kopplungen des Klimasystems und der daraus resultierenden Unsicherheit in der
ECS erstmals mit einem voll gekoppelten AOGCM untersucht. Dadurch werden die
Veriinderungen der Ozeanstromungen und deren Einfluss auf Anderungen der SST
beriicksichtigt, was zu einer verbesserten Abschitzungen der Unsicherheit in den
Wolkenriickkopplungen und der Klimasensitivitit beitragt.

Wegen des hohen Simulationsaufwands fiir die Abschatzung der Gleichgewichtsin-
derung eines AOGCMs wird zun#chst eine geeignete Untersuchungsmethode vorge-
stellt, um bei geringer Fehlertoleranz die benotigte Rechenzeitanforderung moglichst
gering zu halten.

Es werden in dieser Arbeit insbesondere die Quellen der Unsicherheiten verschiede-
ner Riickkopplungsprozesse herausgearbeitet. Im Speziellen werden die Mechanis-
men untersucht, die zu Wolkenriickkopplungen fiihren, da diese aktuell die grofite
Unsicherheit in der Abschétzung des zukiinftigen Klimas darstellen. Dazu werden die
Regionen der groften Unsicherheiten lokalisiert und die beteiligten Prozesse identi-
fiziert.
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Ein erstmaliger Vergleich von PPE-Ergebnissen mit unterschiedlichen Modellen (EG-
MAM und HadSM3) tiberpriift auch die Objektivitit bzw. Modellabhédngigkeit der
durch PPE erhaltenen Abschitzungen von Riickkopplungsstirken und Klimasen-
sitivitat. Dadurch wird die Verwendung von PPE-Ergebnissen, wie etwa aus dem
climateprediction.net-Projekt, zur objektiven Abschéitzung der Unsicherheit in der
Klimavorhersage mit GCMs iiberpriift und zur Entwicklung der Methodologie zur
probabilistischen Klimavorhersage beigetragen.

Aufbau der Arbeit

Die zum Verstindnis dieser Arbeit notwendige Theorie der Klimasensitivitit und
Riickkopplungen, sowie die Methode der Diagnostik dieser Grofen in Klimamodel-
len wird in Kapitel 2 beschrieben.

Das in dieser Arbeit verwendete AOGCM EGMAM wird in Kapitel 3 vorgestellt.
Dazu werden zunéchst grundlegende Informationen zu dem verwendeten Atmosphéa-
renmodell ECHAM4-MA, dem Ozeanmodell HOPE-G und deren Kopplung gegeben.
Dariiber hinaus werden die Parametrisierungen der konvektiven und stratiformen
Wolken im Atmosphérenmodell detailliert beschrieben. Die Strahlungsparametri-
sierung wird ebenfalls ausfiihrlicher dargestellt, um den Einfluss von Wolken und
Wasserdampf auf die Strahlungsbilanz des Modells deutlich zu machen.

In Kapitel 4 wird dokumentiert, wie zur Untersuchung der Parameterunsicherheiten
in Klimaprognosen mit dem Modell EGMAM ein PPE mit 31 Mitgliedern erzeugt
wird. Dazu werden die einzelnen Storungsparameter in den Schemata zur Beschrei-
bung konvektiver und stratiformer Wolken sowie deren physikalische Bedeutung er-
klart. Anschliefiend wird die Samplingstrategie fiir die Parametervariationen erlau-
tert und die entwickelte Methode zur Abschatzung der Gleichgewichtsénderung nach
Verdopplung der COs-Konzentration mit AOGCMs vorgestellt.

In der Auswertung des Ensembles in Kapitel 5 werden die Ensemblemitglieder (Mo-
dellversionen) auf Klimadnderungen sowie deren Auswirkung auf die atmosphéri-
schen Riickkopplungen, um eine Abschitzung der Unsicherheit in diesen Grofen fiir
das AOGCM EGMAM zu geben. Uber bisher durchgefiihrte vergleichbare Studien
hinaus beinhaltet die Untersuchung der Riickkopplung auch eine lokalisierte Betrach-
tung, um die Riickkopplungsmechanismen besser herausarbeiten und verstehen zu
kénnen. Mittels des Ensembleansatzes werden die Quellen der Unsicherheiten und
der zugehorigen physikalischen Prozesse analysiert.

In Kapitel 6 wird ein Vergleich der mit EGMAM erzielten PPE-Ergebnisse mit
HadSM3 sowie MME-Resultaten gegeben. Dabei werden Gemeinsamkeiten und Un-
terschiede von PPEs mit unterschiedlichen Modellen herausgearbeitet und in Kon-
text mit MME-Ergebnissen gestellt. In Kapitel 7 werden die Ergebnisse dieser Arbeit
zusammengefasst und im Zusammenhang dargestellt. Die Diskussion der Ergebnis-
se wird durch einen Ausblick auf weiterfiihrende Fragestellungen zum Thema der
vorliegenden Arbeit abgeschlossen.
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Kapitel 2

Klimasensitivitat und
Riuckkopplungen

2.1 Rickkopplungen im Klimasystem

Zum Verstindnis soll im Folgenden eine Begriffsklirung sowie eine kurze, phenome-
nologische Einfithrung in die wichtigsten und fiir diese Arbeit relevanten atmosphé-
rischen Riickkopplungen gegeben werden. Fiir eine umfassende Beschreibung der
Physik einzelner Riickkopplungsmechanismen und den aktuellen wissenschaftlichen
Diskurs sei auf die referenzierte Literatur verwiesen.

Planckriickkopplung

Nach dem Stefan-Boltzmann-Gesetz emittiert ein schwarzer Kérper Energie in Form
thermischer Strahlung proportional zu T%. Das dabei auftretende Strahlungsspek-
trum ergibt sich aus Planck’schem Strahlungsgesetz und liegt bei Temperaturen
zwischen 200 K und 300 K im langwelligen Bereich. Die Strahlungsemmissioninde-
rung des Klimasystems bei einer Anderung der Temperatur wird dementsprechend
als Planckriickkopplung bezeichnet. Sie ist die fundamentalste Riickkopplung im Kli-
masystem und wird deshalb in verschiedenen Untersuchungen separat von anderen
atmosphérischen Riickkopplungen betrachtet. Dabei wird die Planckriickkopplung
zumeist als Abstrahlungserhéhung bei einer horizontal und vertikal homogenen Tem-
peraturerhthung definiert [Dufresne und Bony, 2008|.

Wasserdampfriickkopplung

Wasserdampf ist eines der stirksten Treibhausgase der Atmosphire mit Absorpti-
on im nahezu gesamten langwelligem Bereich des Strahlungsspektrums, wobei die
Absorption etwa logarithmisch von der Konzentration des Wasserdampfs abhéngt.
Aufserdem beschreibt die Clausius-Clapeyron Gleichung einen nahezu exponentiellen
Anstieg der Wasserdampfkapazitidt bei einem Temperaturanstieg der Atmosphére.
Die Kombination dieser Tatsachen sagt unter der Annahme konstanter relativer
Feuchte eine starke positiven Wasserdampfriickkopplung voraus. In Klimasystem
stellt die Wasserdampfriickkopplung die stérkste positive Riickkopplung dar, die
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2.1. RUCKKOPPLUNGEN IM KLIMASYSTEM

die Erwdrmung nach einer Verdopplung der COs-Konzentration in etwa verdoppelt,
wenn die Wasserdampfriickkopplung isoliert betrachtet wird [Held und Soden, 2000).
Die Starke der Wasserdampfriickkopplung hingt neben mikrophysikalischen Prozes-
sen auch von der Dynamik in der Atmosphire ab, speziell von Anderungen der tro-
pischen Konvektion und der baroklinen Aktivitdt [Emanuel und Zivkovic-Rothman,
1999]. Da diese Aspekte der Anderung der atmosphirischen Dynamik in Klima-
modellen nicht konsistent wiedergegeben werden, wird auch die Stiarke der Wasser-
dampfriickkopplung in Klimamodellen unterschiedlich dargestellt und die Theorie
der Wasserdampfriickkopplung weiterhin kontrovers diskutiert [Bony et al., 2006).

Temperaturgradientenriickkopplung

Die Anderung der Temperatur der Atmopshire in den Projektionen mit AOGCMs
ist in niederen Breiten durch eine verstarkte Erwarmung der oberen Troposphére
im Vergleich zur Oberfliche gekennzeichnet |[Meehl et al., 2007|. Das hat eine Ab-
schwichung des vertikalen Temperaturgradienten in der tropischen Troposphére zur
Folge, der die langwellige Strahlungsemission reduziert. Obwohl in mittleren bis ho-
hen Breiten teilweise auch verstirkte Temperaturgradienten auftreten, fiihrt dieser
Effekt insgesamt zur Einstufung der Temperaturgradientenriickkopplung als nega-
tiv. Da die Temperaturgradientenriickkopplung in engem Zusammenhang mit der
Wasserdampfriickkopplung steht, werden diese Riickkopplungen oft in Kombination
dargestellt |[Soden und Held, 2006].

Schnee- und Eis-Albedo-Riickkopplung

Die Zunahme der absorbierten solaren Strahlung bei einem Riickgang der mit hoch
reflektivem Schnee und Eis bedeckten Flichen in einem sich erwdrmenden Klima,
stellt die positive Schnee- bzw. Eis-Albedo-Riickkopplung dar. Die Albedo iiber von
Schnee bedeckten Gebieten wird zur Hilfte durch die Oberflichenalbedo bestimmt
wird [Qu und Hall, 2005|, was die Bedeutung der Schnee-Albedo-Riickkopplung deut-
lich macht. Diese ist insbesondere in der Nordhemisphéare wirksam, wo Schnee- und
Eis grofe kontinentale Flichen in den hohen Breiten bedecken. Auch die durch Seeeis
bedeckte Arktis ist fiir die hemisphérische Asymetrie der Eis-Albedo-Riickkopplung
verantwortlich, da Seeeis den Austausch von Wérme zwischen Ozean und Atmo-
sphére reguliert. Dieser Effekt fiihrt in einem sich erwidrmenden Klima zu erhohten
arktischen Temperaturen insbesondere im Nordwinter. Dadurch ist die Eis-Albedo-
Riickkopplung nicht nur einer der Hauptgriinde fiir die, im Vergleich zum globalen
Mittel, verstirkte Erwirmung der arktischen Region [Holland und Bitz, 2003|, son-
dern beeinflusst aber auch die globale Temperaturreaktion |[Rind et al., 1995].

Wolkenriickkopplungen

Eine Verdnderung der Strahlungseigenschaften der Wolken wird als Wolkenriick-
kopplung bezeichnet. Dabei sind Verdnderungen der Albedo und des Treibhausef-
fekts von Wolken zu beriicksichtigen, die zu einer Verdnderung der Strahlungsbilanz
des Klimasystems fithren konnen [Bony et al., 2006]. Eine Zunahme (Abnahme)
hoher Wolken, oder auch die Zunahme (Abnahme) der Wolkenhohe ist eine posi-
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KAPITEL 2. KLIMASENSITIVITAT UND RUCKKOPPLUNGEN

tive (negative) Riickkopplung, da Wolken der oberen Troposphére aufgrund ihrer
niedrigen Temperatur weniger thermische Strahlung emittieren und somit zu einer
Zunahme (Abnahme) des Treibhauseffekts der Atmosphére fithren. Die Wolkenhohe
wird vornehmlich durch die Dynamik Atmosphére bestimmt, wobei in erster Linie
die Hohe der Konvektion von Bedeutung ist. Eine Zunahme (Abnahme) der Wol-
kenalbedo wiederum ist eine negative (positive) Riickkopplung, denn dann erreicht
weniger (mehr) solare Strahlung die Erdoberfliche, wo diese in Warme umgewandelt
wird. Eine Verinderung der Albedo von Wolken wird durch eine Anderung deren
Fliissigwassergehalts und der Wolkendicke bestimmt.

2.2 Theoretischer Ansatz

Das Klimasystem ist ein offenes System, welches seine Dynamik durch den Austausch
von Energie mit seiner Umgebung entwickelt. Es nimmt solare Strahlung Bgy, auf,
die teilweise reflektiert oder als thermische Strahlung By wieder emittiert wird. Der
Zustand des Klimasystem wird dann als stabil oder als im Gleichgewicht bezeich-
net, wenn die Strahlungsbilanz B des Klimasystems am Oberrand der Atmosphére
(TOA) neutral ist, also absorbierte und emittierte Strahlung sich im langjéhrigen
Mittel ausgleichen (B = Bgw + Brw = 0). Der Zustand des Klimasystem wird als
transient bezeichnet, wenn seine Strahlungsbilanz B nicht neutral ist, sondern von
Energieaufnahme (B > 0) oder Energieabgabe (B < 0) geprégt ist. Die globale Ener-
giebilanz des Klimasystems H ladsst sich dann durch ‘Z—Ij = B beschreiben |Boer und
Yu, 2003]. Eine positive Strahlungsbilanz (B>0) kann beispielsweise durch erhohte
solare Einstrahlung Bsy, oder durch verminderte thermische Emission By bei An-
stieg des atmosphérischen Treibhauseffekts ausgelost werden (Bsw + Brw > O)F_:] Im
Klimasystem findet als Reaktion auf eine erhchte solare Einstrahlung oder thermi-
sche Gegenstrahlung? der Atmosphiire unter anderem ein Anstieg der global gemit-
telten Oberflichentemperatur T statt. Das hat den direkten Effekt der Erh6hung der
Strahlungsemission Bry, gemiiss des Stefan-Boltzmann-Gesetzes (Brw ~ T*) und
fiihrt im weiteren auch zu unterschiedlichen Verdnderungen des Klimasystems, die
ebenfalls Einfluss auf die Strahlungsbilanz des Klimasystems haben konnen. Diese
Folgen der Temperaturdnderung AT auf die Strahlungsbilanz B werden als Riick-
kopplung R bezeichnet, die durch ihre Einzelbeitrage R; beschrieben werden kann

(sieche Abb. 2.1.

1Zur Oberfliiche gerichtete Strahlung wird in dieser Arbeit mit positivem Vorzeichen notiert,
wobei zum Oberrand der Atmosphére gerichtete Strahlung mit negativem Vorzeichen gefiihrt wird.

’Die Erdoberfliche emittiert Warmestrahlung, die in der Atmosphére unter anderem von Treib-
hausgasen absorbiert und zum Teil zur Erdoberfliche zuriick gestrahlt wird. Dieser Effekt wird als
Gegenstrahlung bezeichnet.
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Abbildung 2.1: Schematische Darstellung des Klimasystems und seiner Reaktion auf
einen externen Strahlungsantrieb ohne Riickkopplung (links) und mit Riickkopplung durch
Temperaturdnderung (Mitte). Die Riickkopplungen werden in ihre Einzelbeitrige R; auf-
gespalten (rechts), die unterschiedlichen Riickkopplungsmechanismen im Klimasystem ent-
sprechen.

Die Energiebilanz B der Atmosphére liasst sich demnach als Summe eines exter-
nen Strahlungsantriebs F' und der daraus folgenden Riickkopplungen R beschreiben
(siehe z.B. [Webb et al., 2006]):

B=F+R

Unter der Annahme, dass sich die Riickkopplungen R linear zur Temperaturinde-
rung AT verhalten (s.u.), kann R beschrieben werden durch:

R=\AT
R

P 2.1

= A= 57 (2.1)

wobei A als Riickkopplungsparameter bezeichnet wird [Murphy, 1995].@

Wenn das Klimasystem z.B. nach einer Verdopplung der CO,-Konzentration (Fhyco,)

erneut ein Gleichgewicht erreicht (B=0 bzw. R = —Fyxc0,), dann ldsst sich schrei-
ben
No _ fwco, 1
ATy co, s

wobei s als der Klimasensitivitdtsparameter bezeichnet wird |[Cubasch et al., 2001].
Wenn das Klimasystem sein Gleichgewicht (noch) nicht erreicht hat (B # 0 bzw.
R =~ —F), z.B. wenn in Folge der Erwarmung der Ozean noch Wirme aufnimmt,
gilt dieser Zusammenhang nur nédherungsweise.

3Fiir stabile Systeme ist \ negativ. Fiir positive A ergibt sich eine beschleunigte Veréinderung
des Systems vom gestorten Gleichgewichtszustand. Da das Klimasystem insgesamt einen negativen
Riickkopplungsparameter besitzt (z.B. [Soden und Held, 2006]), entwickelt es dementsprechend
nach einer Verdnderung der Strahlungsbilanz wieder einen neuen Gleichgewichtszustand.
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KAPITEL 2. KLIMASENSITIVITAT UND RUCKKOPPLUNGEN

Eine Analyse der Beitrige verschiedener Klimavariablen X; (z.B. Wasserdampf, Wol-
ken, Albedo) zu den Riickkopplungen R kann formal als Summe der partiellen Ab-
leitungen der einzelnen Variablen durchgefiihrt werden

IR 9X, IR 9X, OR OX;
AT = = 208\ OROR2 | O ORXy )\ 9.9
A F=oxar® o, ar S Yo, ar AT T (2:2)

Die Additivitat der Einzelbeitrdage folgt dabei der Annahme, dass die zugrunde lie-
genden Prozesse linear unabhingig sind. Das bedeutet, dass in der formalen Dar-
stellung des Riickkopplungsparameter A

A

OR OR 0X; PR 0X,0X,
“ar ~2ax,ar T 22 0xax, o

die nichtlinearen Terme vernachlissigt werden kénnen.

Die zu diesem Ansatz notwendigen Grundannahmen, die Linearitidt der Riickkopp-
lungen zur Temperaturdnderung AT und deren Unabhéngigkeit, sind durch ent-
sprechenden Untersuchungen mit GCMs in erster Ndherung bestitigt [Chen und
Ramaswamy, 1996, Hansen et al., 1997, |[Forster et al., 2000].

Die verwendeten Ansétze zur vereinfachten Beschreibung der Energiebilanz des Kli-
masystem auf globaler Skala, der Klimasensitivitat und den Riickkopplungsparame-
tern folgt einer weitreichenden Historie an Untersuchungen, die im Kontext von Kli-
mamodellen durchgefiihrt wurden (z.B. [Hansen et al., 1984, |Wetherald und Manabe,
1988], |Cess und Potter, 1988 Murphy, 1995, Senior und Mitchell, 2000, Boer und
Yu, 2003, Webb et al., 2006, |[Soden und Held, 2006, Dufresne und Bony, 2008|).

Es sei an dieser Stelle darauf hingewiesen, dass die Theorien zu Riickkopplungs-
prozessen in selbstreferenzierten Systemen vielfiltig sind und sich in Begriffen der
Elektronik [Bode, 1945|, Kybernetik [Wiener, 1952|, Kontrolltheorie oder mathe-
matischer Systemtheorie |[Hinrichsen und Pritchard, 2005| beschreiben lassen. Die
entsprechende mathematische Form zur Beschreibung der in Riickkopplungssyste-
men auftretenden Phdnomene lassen sich durch verzogerte Differentialgleichungen
beschreiben |Glass und Mackey, 1988]. Um eine konsistente Betrachtung mit den in
der Klimatologie erschienenen Arbeiten iiber Riickkopplungen des Klimasystems zu
ermoglichen, wird in dieser Arbeit die oben beschriebene Darstellung gewihlt.
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2.3 Diagnostik

Zur Bestimmung der Riickkopplungen in GCMs werden unterschiedliche Methoden
verwendet, die jeweils unterschiedliche Vor- und Nachteile haben [Stephens, 2005,
Bony et al., 2006]:

1. Die PRP-Methode
Fiir die PRP-Methode (aus dem Englischen ,partial radiative perturbation®)
[Wetherald und Manabe, 1988, [Soden und Held, 2006] werden zur Berechnung
der Riickkopplungsparameter \, = gR ggﬁ die partiellen Ableitungen (siehe
GL der Riickkopplung R nach einzelnen Prozessen (z.B Wasserdampf,
Wolken) explizit berechnet. Dazu wird das Strahlungsmodul des Modells fiir
Kontrollsimulation und Klimaénderungssimulation im diagnostischen Modus
verwendet, um die partiellen Ableltungen zu bestimmen. Die Anderung der
relevanten Gréfen bei Temperaturanderungen wird aus dem direkten Vergleich
Klimadnderungsrechnungen (z5 und 75) mit der Kontrollsimulation (z; und
Ty) gewonnen (£ = 7=7). Diese Methode ist stark an der formalen Definition
(51ehe GL 2.2 . ) der Riickkopplungsparameter orientiert, mit dem Unterschied

das & e T anstelle von @ berechnet wird.

2. Die Separationsmethode
Bei der Separationsmethode [Hall und Manabe, 1999, Schneider et al., 1999|
werden mehrere Simulationen durchgefiihrt wird, in denen jeweils die unter-
schiedlichen Prozesse, die zu Riickkopplungen fiihren, unterdriickt werden.
Diese Simulationen werden dann mit der Standardsimulation verglichen, um
den Einfluss der einzelnen Prozesse auf die Riickkopplungen zu quantifizieren.

3. Die CRF-Methode
Bei der CRF-Methode |Cess und Potter, 1988, (Cess et al., 1990] werden Verin-
derungen der Strahlungsbilanz in Klima&dnderungssimulationen verwendet, um
die Riickkopplungsstiarke zu bestimmen. Dabei wird die Strahlungsbilanz an
der TOA in aufgespalten nach wolkenfreien und bewdlkten Bedingungen und
den lang- bzw. kurzwelligen Anteilen des Strahlungsspektrums, um zwischen
unterschiedlichen Riickkopplungsmechanismen zu differenzieren.

In dieser Arbeit werden die simulierten Riickkopplungen (bzw. die Riickkopplungs-
parameter) mit Hilfe der CRF-Methode bestimmt. Diese Methode ist in Anbetracht
der Vielzahl der zu untersuchenden Modellversionen des PPEs aufgrund ihrer nume-
rischen Effizienz geeignet und folgt dabei anderen PPE-Untersuchungen (z.B. [Webb
et al., 2006]), was eine Vergleichbarkeit der erzielten Ergebnisse mit diesen Studien
gewdhrleistet (siche Kp. [f]).
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In der Auswertung nach der CRF-Methode wird zwischen Riickkopplungen diffe-
renziert, die im Zusammenhang mit unterschiedlichen Prozessen des Klimasystems
stehen. Es wird zwischen denjenigen Beitrégen Rcg, die bei wolkenfreien (CS) Bedin-
gungen auftreten und den Beitrigen Ry, die bei Bewolkung (W) stattfinden unter-
schieden. Dementsprechend wird ein Riickkopplungsparameter \¢g fiir wolkenfreie
Bedingungen und ein Wolkenriickkopplungsparameter Ay, fiir Wolken bestimmt:

R _R05+RW

A= AT AT ostAw
mit R
cs
_ s 2.
Acs AT (2.3)
Ry
My = —— 2.4
ot (2.0)

Alle hier verwendeten Grofen bezeichnen die entsprechenden globalen Mittel.

Ebenso kann auch zwischen langwelliger Strahlung (LW) und kurzwelliger Strahlung
(SW) unterschieden werden

R Ruw + Rsw

A= AT AT Asw
mit R
LW
pr— 2-
Rsw
_ W 9.
Asw AT (2.6)

Eine Kombination dieser Aufspaltungen liefert fiir den Wolkenriickkopplungspara-
meter Ay

Rw  Rwiw + Rwsw

Aw = AT AT = Awrw + Awsw
mit R
N _ Bwiw 5 7
WLW AT (2.7)
Ry sw
2\ = 2.8
WSW AT (2.8)

wobel Ay die Anderung des Treibhauseffekts von Wolken und Ay gy die Ande-
rung des Wolkenalbedoeffekts bei globaler Erwiarmung quantifiziert.
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Analog kann auch der Riickkopplungsparameter \os aufgespalten werden

Recs  Resiw + Reossw

Acs = Aostw + Acssw

T AT AT
mit R
\ _ Rostw 59
CSLW AT (2.9)
Reossw
A = 2.10
CSSW AT (2.10)

wobei Acgsw die Verdinderung der Albedo bei globaler Temperaturerh6hung wie-
dergibt. Acsrw gibt die Anderung der Emission langwelliger Strahlung durch die
Kombination aus Planckriickkopplung, Wasserdampfriickkopplung und Temperatur-
gradientenriickkopplung wieder. Diese konnen unter Verwendung der CRF-Methode
nicht unterschieden werden, was eine wesentliche Schwiche dieser Methode darstellt.
Da in dieser Arbeit die Analyse der Wolkenriickkopplungen im Vordergrund steht,
ist diese Differenzierung nicht entscheidend.

Insgesamt ergeben sich daraus folgende additive Zusammenhénge:

A= Acs + Aw = Acssw + Acscw + Awsw + Awrw = Asw + Arw (2.11)

Bestimmung der Riickkopplungsterme R;

Als Modellausgabe zur Bestimmung der Riickkopplungsparameter \;

(fir i € {SW,CSSW,WSW, LW,CSLW,WLW?}) stehen die Modelldiagnostiken
der lang- und kurzwelligen Strahlungsfliissse (B und Bgy) am Oberrand der At-
mosphére zur Verfiigung. Diese werden vom Modell entweder fiir alle, oder nur fiir
wolkenfreie Zeitraume (Begspw und Bessw ) einer Sdule der Atmosphére direkt aus-
gegeben. Durch Differenzenbildung der entsprechenden Fliisse kénnen die Strah-
lungseigenschaften der Wolken (B i und Bwsw) bestimmt werden

Bwrw = Brw — Bestw (2.12)

Bwsw = Bsw — Bcssw (2.13)
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Zur Bestimmung der unterschiedlichen Riickkopplungsterme R; in den Gleichun-
gen fiir die )\; des Klimasystems (siche GI. und Gl. bis 2.10)), werden zu-
nichst die Anderungen (A) der unterschiedlichen Fliisse B; nach Erhohung der
C'Os-Konzentration im Vergleich zum Gleichgewichtszustand berechnet.

AB; = B sxco, — Biixco,

Fiir die Berechnungen von A und \; fiir ¢ = LW, SW, CSLW, CSSW, W LW W SW
miissen also die entsprechenden Riickkopplungen R der Gleichungen [2.7]
und [2.6] anhand der Modellausgaben bestimmt werden.

Jedoch ist in den Modellausgaben fiir eine Simulation mit erhéhter COo-Konzentration
auch der Strahlungsantrieb F des zusatzlichen C'O; enthalten. Die Modellausgabe
ist also die Strahlungsbilanz B, welche aus der Summe des Strahlungsantriebs F
und den Riickkopplungen R besteht. Um R zu bestimmen, miissen also noch die
Auswirkungen des Stahlungsantiebs F' auf die langwellige Strahlung Fry und die
kurzwellige Strahlung Fgy, subtrahiert werden

Riw = ABrw — Frw
Rsw = ABgw — Fsw
Restw = ABesw — Frw

Ressw = ABossw — Fsw

Als Strahlungsantrieb Fyxco, einer Verdopplung der C'Oy-Konzentration werden
die Standardabschéitzungen gemiss dem AR4 von Fpy = +3, 8% und Fgy =
—0, 17% genutzt [Myhre et al., 1998, [Ramaswamy et al., 2007, Forster et al.,
2007|. Da die Varianz in den Abschéitzungen der Klimasensitivitiat aktueller Klima-
modelle nur geringfiigig von unterschiedlichen Annahmen {iber den Strahlungsan-
trieb von C'Oy beeinflusst wird, wird dieser Wert konsistent zu anderen MME und
PPE-Untersuchungen fiir alle Modellversionen als gleich angenommen [Webb et al.,
2006, Dufresne und Bony, 2008|.

Die Wolkenriickkopplungen Ry rw und Ry sw berechnen sich damit analog zu den

Gleichungen und aus

RWLW = RLW - RCSLW = (ABLW - FLW) - (ABCSLW - FLW) = ABLI/V - ABCSLW
(2.14)

Rwsw = Rsw — Rossw = (ABsw — Fsw) — (ABossw — Fsw) = ABsw — ABcssw

(2.15)
Nach der dargestellten Bestimmung der global gemittelten Riickkopplungsterme R;
aus den Modellausgaben werden die Riickkopplungsparameter \; geméss den Glei-

chungen [2.1] und [2.3] bis berechnet.
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2.4 Lokale Riickkopplungsparameter

In diesem Abschnitt wird ein Schema zur Bestimmung lokaler Riickkopplungspara-
meter vorgestellt. Dieses Schema folgt den Ansétzen die entwickelt wurden, um iiber
die globale Analyse hinaus eine detailliertere Untersuchung von Riickkopplungen des
Klimasystems zu ermoglichen |[Boer und Yu, 2003|. Lokale Riickkopplungsparameter
werden entsprechend den dargestellten Formulierungen fiir globale Riickkopplungs-
parameter (siehe GI. bis definiert. Jedoch werden anstatt der globalen
Mittel fiir den Strahlungsantrieb bzw. die Strahlungsbilanz and der TOA deren re-
gionale Variationen betrachtet.
Daraus ergibt sich in Entsprechung zum globalen Riickkopplungsparameter A (Gl.
2.1)) ein lokaler Riickkopplungsparameter \; geméaf

Rl Bl o Fl

b= = 2.1
A AT AT (2.16)

der die Verinderung der Strahlungsbilanz regional darstellt, jedoch mit der Ande-
rung der globalen Mitteltemperatur skaliert.

In dieser Definition des lokalen Riickkopplungsparameters A\ wird, wie fiir den globa-
len Riickkopplungsparameter, ebenfalls mit der global gemittelten Temperaturinde-
rung skaliert, um unter Anderem die Interpretierbarkeit des lokalen Riickkopplungs-
parameters in Regionen mit sehr geringer Temperaturdnderung zu gewéhrleisten.
Ebenso wie fiir die Aufspaltung des globalen Riickkopplungsparameters A werden
gemiss den dargestellten Unterscheidungen von kurz- und langwelligen Strahlungs-
anteilen und wolkenlosen und bewdlkten Bedingungen, lokale Riickkopplungspara-
meter in Entsprechung zu den Komponenten des globalen Riickkopplungsparameters
(GL bis definiert.

So werden etwa fiir kurz- und langwellige Wolkenriickkopplungen die lokalen Riick-
kopplungsparameter A ¢y und Ay, ;4 definiert durch

R ABYL,, — AB!

)\l — WSW — SW CSSW 217
R AB. ., — AB!

)\l — WILW __ LW CSLW 21

Es sei angemerkt, dass durch globale Mittelung des lokalen Feedbackparameters der
globale Feedbackparameter zu erhalten ist und das die beschriebene Additivitat der
globalen Riickkopplungsparameter (siehe Gl. auch fiir die lokalen Riickkopp-
lungsparameter giiltig ist. Demnach ist:

A= XAog + My = Mogsw + Mosow + Mysw + Myow

was im folgenden insbesondere fiir die Auswertungen der Wolkenriickkopplungen von
Bedeutung ist (siche Kp. . In die Auswertungen der lokalen Riickkkopplungspa-
rameter der Wolken (A g, und A1) gehen dabei gemiss den Gleichungen m
und nicht die Felder des lokalen Strahlungsantriebs F ein.
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Kapitel 3

Modellbeschreibung

Die in dieser Arbeit prisentierten Ergebnisse basieren auf Simulationen mit dem
gekoppelten Klimamodell EGMAM (ECHO-G mit Mittlerer Atmosphéire und
Messy) |[Spangehl et al., 2009], welches stratosphérische, troposphérische, und ozea-
nische Prozesse auch des tiefen Ozeans simuliert.

Das Modell EGMAM ist eine Weiterentwicklung des etablierten Atmosphéren-Ozean
Zirkulationsmodells ECHO-G [Legutke und Voss, 1999, in dem eine auf die Tropo-
sphére beschriankte Version des Atmosphéarenmodells ECHAM-4 [Roeckner et al.,
1996] mit dem Ozeanmodell HOPE-G [Wolff et al., 1997 mittels des OASIS-Moduls
[Valcke et al., 2000] gekoppelt ist.

Fiir die Entwicklung von EGMAM wurde anstatt ECHAM-4 eine Version dieses
Modells mit mittlerer Atmosphidre (MA-ECHAM-4) an das Ozeanmodell gekop-
pelt. Der Modelloberrand des Modells ist damit auf dem Druckniveau von 0,01hPa,
wodurch auch dynamische Prozesse der Stratosphére und deren Wechselwirkungen
mit der Troposphare simuliert werden. Dadurch wird insgesamt eine verbesserte Va-
lidierung fiir unterschiedliche atmosphérische Grofen erreicht [Hiibener et al., 2007].

Das Modell ECHO-G wurde in einer Vielzahl von Projekten zur Klimamodellierung
eingesetzt. Dadurch ist das Modell selbst und seine Simualtionen unterschiedlichster
Klimazustinden gut dokumentiert |[Covey et al., 2003, Min et al., 2004, |Gonzalez-
Rouco et al., 2006, Cubasch et al., 2006]. Das Atmosphiarenmodell ECHAM-4 hat
am AMIP teilgenommen [Phillips, 1994] und die mittlere Atmosphérenversion MA-
ECHAM-4 wurde fiir Studien der Dynamik der mittleren Atmosphére genutzt [Man-
zini und McFarlane, 1998|.

Da die einzelnen Komponenten von EGMAM hinreichend dokumentiert sind, sollen
hier neben einigen grundlegenden Informationen insbesondere die fiir die préisentier-
ten Untersuchungen relevanten Modelldetails wiedergegeben werden. Von besonderer
Bedeutung fiir die simulierten Wolkenriickkopplungen sind das Strahlungsschema fiir
wolkenfreie Atmosphére, die Wolkenschemata und die Strahlungseigenschaften der
Wolken.
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3.1 Allgemein

Das Atmosphirenmodell ECHAM4-MA von EGMAM basiert auf den primitiven
Gleichungen zur Darstellung dynamischer Prozesse. Die prognostischen Grofen sind
Vorticity, Divergenz, logarithmischer Bodendruck, Temperatur, spezifische Feuchte
und das Mischungsverhiltnis des Gesamtwolkenwassers (Fliissig- und Eisphase). Die
prognostischen Grofen (,dry physics“) werden im Spektralraum durch eine Reihe von
Kugelflichenfunktionen mit einem Abbruch bei der Wellenzahl dreifig (T30) dar-
gestellt. Ausnahmen sind die spezifische Feuchte und das Wolkenwasser, die, sowie
nahezu alle parametrisierten Prozesse und nicht-lineare Terme, auf dem zur Wel-
lenzahl 30 assoziiertem Gaufgitter mit einer horizontalen Auflésung von etwa 3,75°
berechnet werden. Dabei wird der Transport von Wasserdampf und Wolkenwasser
numerisch mittels eines semi-Lagrang’schen Schemas [Williamson und Rasch, 1994]
berechnet. Vertikal wird die Atmosphére durch 39 Schichten aufgelost, wobei die
oberste Schicht bei 0,01hPa in einer Hohe von etwa 80km liegt. Es wird ein hybri-
des Sigma-Druck Koordinatensystem mit irregular verteilten vertikalen Schichten
verwendet [Simmons und Striifing, 1981] (siche Abb. [3.1)). Die zeitliche Auflésung
zur Berechnung der prognostischen Grofen betriagt 900 Sekunden. Es wird ein semi-
implizites Zeitschrittverfahren verwendet, wobei zusitzlich ein ,weak time filter"
benutzt, um das Entkoppeln der Losungen zweier Zeitlevel zu verhindern [Robert,
1997].

Die Verfahren zur Berechnung der vom Modell aufgelosten, grofiskaligen Dynamik
(dynamischer Kern) und die Parametrierungen der nicht explizit aufgelosten Prozes-
se des in EGMAM verwendeten mittleren Atmosphirenmodells ECHAM4-MA (39
vertikale Schichten bis 0,01hPa) weichen nur geringfiigig von der Standardversion
von ECHAM4 (19 vertikale Schichten bis 10hPa) ab. Zu den Abweichungen geho-
ren Anderungen der Schwerewellenparametrisierung, geringfiigige Anderungen im
Strahlungsschema und in der Vertikaldiffusion [Manzini und McFarlane, 1998|. Dar-
iiberhinaus ist die zeitliche Auflosung des Modells von 900 Sekunden im Vergleich
zur Standardversion (1800 Sekunden) erhht, um numerische Stabilitdt geméss des
Courant-Friedrichs-Lewy (CFL) Kriteriums [Courant et al., 1928| in den hoheren
Schichten zu gewéhrleisten. Die Abhéangigkeit verschiedener Parameter in ECHAMA4
von der zeitlichen und vertikalen Auflésung des Modells [Land et al., 1999 fiihrte
notwendig zu Anpassungen verschiedener Wolkenparameter an die Umstellung der
vertikalen Auflésung [Spangehl et al., 2009).
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o0 Modellevel | Drucklevel [hPal
39 0.01
38 0,04
37 0,08
0.04 36 0,15
35 0,25
34 0,39
0.08 33 0,60
32 0,90
0.15 31 1,32
30 1,90
0.25 29 2,70
0.39 28 3,79
27 5,28
0.6 26 7,29
0.9 25 9,96
s 24 13,48
' 23 18,09
19 22 24,08
57 21 31,78
- 20 41,60
.5 19 54,04
' 18 69,66
73 17 89,12
10 16 128,76
13 15 158,44
18 14 179,11
24 13 222,95
32 12 275,79
42 11 339,11
o 54 10 414,43
5 9 501,14
8 594,93
129 7 689,40
158
179 oo 6 778,47
- 5 857,13
339 1 921,04
414 o 3 967,36
595 oo 2 995,67
778 857 1 1009,35
996 1009

Abbildung 3.1: Vertikalverteilung der Druckniveaus in EGMAM in logarithmische Dar-
stellung (links) und die Nummerierung der Modellevel (rechts).
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Das in EGMAM verwendete Ozeanmodell ist das globale Zirkulationsmodell HOPE-
G [Wolff et al., 1997|, welches unter anderem ein thermodynamisches Meereismodul
beinhaltet. Das Ozeanmodell HOPE-G verwendet ein gauf’sches Arakawa-E-Gitter
mit einer horizontale Auflésung von T42, wobei eine Gitterverfeinerung in niederen
Breiten vorliegt. Bei Anndherung an den Aquator wird die meridionale Distanz zwei-
er benachbarter Gitterpunkte bis zu einem Minimum von 0,5° verringert. Vertikal
ist der Ozean in 20 Schichten (10, 30, 51, 75, 100, 125, 150, 175, 206, 250, 313, 425,
600, 800, 1050, 1450, 2100, 3000, 4000 und 5250 Meter) aufgeteilt, wobei eine Kon-
zentration der Modelllevel im oberen Ozean mit 12 Schichten iiber 500 Metern Tiefe
vorliegt. Das Modellgebiet beinhaltet die Ostsee und das Mittelmeer sowie Hudson-
und Buffinbucht. Neben den kontinentalen Landmassen werden fiinf weitere Inseln
(Svalbard, Island, Neuseeland, Philippinen, Madagaskar) vom Modell aufgelost.
Die prognostischen Variablen des Modells sind die Horizontalgeschwindigkeit, die
potentielle Temperatur, Salinitdt und die Meeresoberflichenhthe. Zur Berechnung
der Dynamik des Ozeans wird die Boussinesq Approximation angewendet.

Die nicht-linearen Gleichung fiir den Horizontalimpuls enthilt Parametrisierungen
fiir horizontal bzw. vertikal turbulente Impulsdissipation, wobei die Eddy-Viskositét
von der Scheerinstabilitét und der lokalen Richardson Zahl abhéngt [Pacanowski und
Philander, 1981].

Die potentielle Temperatur und die Salinitdt werden aus Kontinuitdtsgleichungen
bestimmt, die Parametrisierungen fiir vertikale und horizontale Eddy-Diffusion ent-
halten. Alle Parametrisierungen der Diffusion von Temperatur und Salinitdt sind
konservativ beziiglich Wéarmeenergie und Salzgehalt. Die Oberflachensalinitat wird
durch interne dynamische Prozesse, aber auch durch Verdiinnung mit externem
Frischwasserzufluss durch die Oberfliche bestimmt. Dieser Frischwasserfluss wird
aus Niederschlag, Schneeschmelze, Schmelze oder Wachstum von Seeeis, kontinenta-
lem Abfluss und Verdunstung vom Atmosphédrenmodell berechnet. Der Warmefluss
an der Oberfliche wird in eisfreien Gebieten vom Atmospharenmodell bestimmt.
Uber Eisflichen wird dafiir ein Gradientenverfahren verwendet wird |[Parkinson und
Washington, 1979).

Die Meeresoberflichenhéhe wird aus der Kontinuitétsgleichung fiir inkompressible
Fliissigkeiten bestimmt, in der linearisierte kinematische Randbedingungen und der
Frischwasserfluss durch die Oberfliche beriicksichtigt werden. Das thermodynami-
sche Meereismodul, verwendet als prognostische Grofen Fisvolumen, Fiskonzentra-
tion, Horizontalgeschwindigkeit des Eises (u,v) und Schneevolumen.

Das Modell HOPE-G gibt die beobachteten Stromungen, Temperatur und Salinitéts-
klimatologien des Ozeans angemessen wieder |Legutke und Maier-Reimer, 1999|.
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Die Kopplung des Atmosphéren- mit dem Ozeanmodell wird von dem Kopplungs-
modul OASIS 2.4 durchgefiihrt. Dabei werden verschiedene Felder und Fliisse zwi-
schen den Modellen ausgetauscht. ECHAM4-MA erhilt die Oberflichenfelder vom
Ozean und berechnet die resultierenden Fliisse zwischen den Modellen. Die Felder,
die zwischen HOPE-G und ECHAM4-MA iibergeben werden, sind [Legutke und
Voss, 1999

e die Ozeanoberflichentemperatur (SST)
e dic effektive Meereisdicke (SIT)

e die Seeeiskonzentration (SIC)

e die Schneehohe (SNT)

Die Fliisse an der Oberfliche des Ozeans, die von ECHAM4-MA berechnet und dem
Ozeanmodell iibergeben werden, sind:

e Impulsfliisse (Scherung)

e Frischwasserfliisse (fest, fliissig)

o Wirmefliisse (konduktiv, sensibel, latent)
e solare Strahlung

Fiir die Ubergabe der Felder zwischen den Modellen ist eine Interpolation zwischen
den jeweilig verwendeten Modellgitter notwendig. Das atmosphérische T30 Gauf-
gitter ist im Vergleich zum verwendeten T42 Arakawa-E-Gitter des Ozeanmodells
weit weniger fein aufgeldst. Das gilt im speziellen fiir tropische Bereiche, in de-
nen das Ozeangitter besonders hochauflésend ist und sich bis zu 40 Ozeanzellen
unterhalb einer Atmosphérenzelle befinden konnen. Fiir den Austausch der Felder
zwischen Atmosphire und Ozean wird ein auf Flichenmittel basierendes Schema
zur Interpolation der Felder fiir SST, SIT, SIC, SNT verwendet. Dabei wird einer
Atmosphérenzelle das gewichtete Flachenmittel der darunter liegenden Ozeanzellen,
gemiiss deren relativer Fliche im Uberlappungsbereich, iibergeben.
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3.2 Wolkenparametrisierung

3.2.1 Cumuluskonvektion

Die Freisetzung latenter Warme durch Cumuluskonvektion ist der dominante Pro-
zess fiir den Transport von latenter Energie von der Erdoberfliche in die obere tro-
pische Troposphéare. Durch die Hadleyzirkulation wird diese polwérts transportiert,
wobei die Hadleyzirkulation selbst primér durch Konvektion und der daraus resultie-
renden diabatische Erwirmung angetrieben wird. Dadurch reguliert die Konvektion
mafgeblich die Strukturen der Temperatur- und Feuchteverteilung der Atmosphére,
womit es fiir Klimamodelle von entscheidender Bedeutung ist die Cumuluskonvek-
tion addquat abzubilden (siehe z.B. [Webster und Stephens, 1984, Randall, 1989)).

Da Klimamodelle im Allgemeinen aber nur Skalen oberhalb der Cumulusskala auf-
16sen, wird der Einfluss eines Ensembles von Cumuluswolken innerhalb einer Git-
terzelle als Funktion der aufgelosten Prozesse und Grofen beschrieben. Das dafiir
in EGMAM verwendete Konvektionsschema basiert auf einem derartigem Massen-
flussschema nach Tiedke |Tiedke, 1989|. In diesem Schema werden die Beitrige der
Konvektion innerhalb einer Gitterzelle zu den grofiskaligen Budgets von Wérme,
Feuchte und Impuls durch ein Ensemble von auf- und absteigenden Wolken repri-
sentiert, welches sich in einem dynamischen Gleichgewicht befindet.

Die integralen vertikalen Transportgleichungen fiir Masse, Wérme, Feuchte, Wolken-
wasser und Impuls eines Wolkenensemble im Modell sind |[Tiedke, 1989):

oM,

=F,— D,
0z

) _ _
&(Musu) = E,S— Dysy, + Lpc,

) _ _

&(Muqu) = Euq - DuQu — PCy

) _ _
g(Mulu) = —Dyl, + pc, — pP, (3.1)

0

)
&(Muvu) = Eui — DU’UU

wobei das Subskript u Konvektionsvariablen und Querstriche grofskalige (Gitter-
box) Variablen kennzeichnen. M ist Masse, E ist Entrainmentﬂ, D ist Detrainment,
s = ¢,1" + gz die trocken statische Energie, p Dichte der Luft, q ist die spezifische
Feuchte, 1 ist das Mischungsverhiltnis des Wolkenwassers, ¢ ist die Freisetzung von

1 Als Entrainment wird das Einmischen von Umgebungsluft in die Konvektionszelle bezeichnet.
Detrainment hingegen bezeichnet den entgegengesetzen Prozess des Austromens von Luft aus der
Konvektionszelle in die Umgebung
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latenter Warme durch Kondensation, u und v sind die Komponenten des horizonta-
len Windvektors und P, bezeichnet die Konversionsrate von Wolkenwasser zu Regen
in Aufwinden, was eine empirisch ermittelte Grofe ist (siehe Kap. [4.1)).

Im Modell wird grundsétzlich zwischen drei Typen von Konvektion unterschieden:

e tiefe Konvektion: Konvektion bei instabiler Schichtung, die bis tief in die obere
Troposphére hineinreicht.

e mittlere Konvektion: Konvektive Zellen, die das Level der freien Konvektion
nicht in der Grenzschicht haben, sondern in héheren Schichten. Typischer-
weise tritt mittlere Konvektion im Bereich der Warmfronten extratropischer
Zyklonen auf.

e flache Konvektion: Konvektion, die ohne grofraumige konvergente Fliisse von
turbulentem Feuchtetransport in der Grenzschicht angetrieben wird und nicht
hochreichend ist. Typische Vorkommen von flacher Konvektion sind Passat-
windcumuli unterhalb von Absinkinversion oder Tageskonvektion {iber Land.

Die Schlieffungen des verwendeten Schemas fiir die unterschiedliche Konvektions-
klassen beruhen auf den Arbeiten von Tiedke |[Tiedke, 1989] und Modifikationen
von Nordeng [Nordeng, 1994] fiir die tiefe Konvektion. Fiir diese wird, im Gegensatz
zur Originalversion nach Tiedke, nicht die Feuchtekonvergenz benutzt, sondern eine
CAPE-Schlieftung (Convective Available Potential Energy). Dabei wird angenom-
men, dass vorhandene potentielle konvektive Energie, die dem vertikal integriertem
Auftrieb entspricht, in einer charakteristischen Zeit 7 durch Konvektion abgebaut
wird. Fiir die mittlere Konvektion werden in EGMAM, wie im Originalschema von
Tiedke, die grofraumige Feuchtekonvergenz und der Vertikalimpuls zur Schliefsung
verwendet. Ebenfalls nach Tiedke wird fiir die flache Konvektion die Schlieffung
durch die Menge an Feuchte aus dem turbulenten Massenfluss von der Grenzschicht
bestimmt.

Wie aus den Transportgleichungen (1) - (6) hervorgeht, sind Entrainment und De-
trainment von entscheidender Bedeutung fiir den vertikalen Massentransport durch
Konvektion. Entrainment bezeichnet die Luftzufuhr in Wolken, wenn diese im Falle
von Auftrieb aufwarts beschleunigt werden. Dahingegen bezeichnet Detrainment das
Ausstromen von Luft aus der Konvektionszelle in die Umgebung.

Das Gesamtentrainment ldsst sich als Summe von turbulentem (t) und organisiertem
(0) Entrainment beschreiben [Tiedke, 1989):

E=E'+E°
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Organisiertes Entrainment /Detrainment

Die Entrainmentrate (Detrainmentrate) € () bei organisiertem Entrainment (De-
trainment) werden aus prognostischen Grofen bestimmt und héngen insbesondere
von der Stirke des Auftriebs ab [Roeckner et al., 1996].

Fiir das Absinken wird ein dem Auftrieb entsprechender Satz von Gleichungen ver-
wendet, um die Beitrige von absinkender Luft fiir die grofsrdumigen Bilanzen zu
bestimmen |Tiedke, 1989|. Der integrale Massenfluss durch Absinken wird dabei als
direkt proportional zum konvektiven Massenfluss angenommen, wobei ein konstanter
Proportionalitdtsfaktor von -0,2 vorgegeben wird.

Turbulentes Entrainment

Durch Turbulenz an den Réndern von Konvektionszellen, kommt es zu einer Durch-
mischung mit Umgebungsluft. die einen zusétzlichen Massenzuflufs in die Konvek-
tionszelle darstellen. Dieser Effekt wird in EGMAM nach Turner parametrisiert
[Turner, 1963], wobei sich das turbulente Entrainment E!, als fester Anteil vom kon-
vektiven Massenfluss M, aus dem Wolkenradius R, ergibt:

E! =e,M, (3.2)
0,2
€y =
R,

Unter der Annahme jeweils typischer Wolkengrofen [Wiggert, 1969, |Simpson, 1971}
T.Nitta, 1975 werden unterschiedliche Entrainmentraten (€, €um, €,r) fiir tiefe,
mittlere und flache Konvektion aus dieser Beziehung abgeleitet.

Detrainment fiir flache Konvektion

Die Vertikalstruktur der konvektiven Fliisse iiber dem Level der freien Konvektion
wird bei flacher Konvektion wesentlich durch das Eindringen von Cumuluswolken in
Niveaus oberhalb des Gleichgewichts, durch sogenanntes dynamisches Uberschies-
sen, bestimmt |T.Nitta, 1975|. Damit beschreibt man Luftpakete, die nach konvek-
tivem Aufstieg das Niveau erreicht haben, in dem sie soweit abgekiihlt sind, dass sie
ihren Auftrieb verlieren, jedoch aufgrund ihres Impulses iiber das Gleichgewichts-
niveau hinaus weiter aufsteigen. Fiir das in EGMAM implementierte Wolkensche-
ma wird angenommen, dass ein fester Anteil § eines konvektiven Wolkenensembles
durch das Gleichgewichtsniveau k {iberschiesst und erst in der nichst héheren Mo-
dellschicht k+1 in die Umgebung ausstromt:

D, = @ (3.3)
(A= B) (M)
D. = 0z

Der Parameter 3 ist ein Tuningparameter, der auf empirischen Beobachtungen be-
ruht. Durch diesen Parameter wird die Dichte und damit die optischen Eigenschaften
von Wolken (siehe Kap. [3.3.1]) der unteren Atmosphére mafgeblich beeinflusst.
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3.2.2 Stratiforme Wolken

Das Schema zur Beschreibung stratiformer Wolken basiert auf den Arbeiten von
Sundqvist [Sundqvist, 1978, Sundqvist et al., 1989|. Der verwendete Formalismus
beriicksichtigt den partiellen Bedeckungsgrad b innerhalb einer Gitterzelle, welcher
als nicht-lineare Funktion der relativen Feuchte parametrisiert ist. Dabei beginnt der
Wolkenbildungsprozess erst wenn ein kritischer Wert der mittleren relativen Feuchte
r der Gitterzelle erreicht ist.

Fiir r > rg, wobei ry < rg,; ein subgitterskaliger Kondensationsschwellwert und 74
der Sattigungswert ist, wird der Bedeckungsgrad b beschrieben durch

b=1—+1-0b

by = =" (3.4)

Tsat —T0

mit

und b = 0 fiir r < ry.

Vorhandene Wolken werden im Fall r < rq durch Verdunstung ausgediinnt [Réckner,
1995|. Der Kondensationsschwellwert ry wird nach Experimenten mit hoch aufgelds-
ten Cumulusmodellen [Xu und Kruger, 1991| parametrisch als Funktion des Drucks
dargestellt

TO(p) = rO,top + (TO,surf + rO,tope[li(p?s)ﬂ)
dabei ist p der Druck , py der Oberflachendruck, 79 o, = 0.6 und rg s,y = 0.99 sind
Maximum und Minimum der Werte fiir r.

In dem verwendeten Schema werden als Quellterme fiir Wolkenwasser auch kon-
vektive Prozesse beriicksichtigt, wie etwa das Detrainment am Oberrand von Cu-
muluswolken, dass durch Berechnungen des Konvektionsschemas (siehe Kap.
bestimmt wird. Fiir Wolken auf unterschiedlichen, nicht benachbarten vertikalen Ni-
veaus wird zufillige Uberlappung, fiir benachbarte Niveaus maximale Uberlappung
angenommen.

Die Gleichungen fiir Wasserdampf (g,) und Wolkenwasser (g,,, Fliissig- und Eisphase
zusammen) bei partiellem Bedeckungsgrad b ergeben sich zu:

0y
5—‘1 = R(qy) — bU. — (1 — b)Us + (1 — b) E,
0w

wobei R(q,) und R(g,) die Summen iiber alle Transportterme von ¢, und g, sind,
also Advektion, Turbulenz und Konvektion (Detrainment am Oberrand von Cumu-
luswolken) beinhalten. Die Subskripte ¢ und 0 bezeichnen den bewélkten (,c“) bzw.
wolkenlosen (,,0¢) Teil der Gitterzelle. Die Terme U, und Uy sind mikrophysikalische
Terme, wobei U. > 0 die Kondensation von Wasserdampf, U, < 0 die Verdunstung
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von Wolkenwasser und U, < 0 Verdunstung von in den wolkenlosen Teil transpor-
tiertem Wolkenwasser beschreibt. Desweiteren bezeichnet Ejy die Verdunstung von
Regen, der in den wolkenfreien, ungesittigten Teil der Gitterzelle fallt und P, das
Ausfallen von Niederschlag durch Koaleszenz von Wolkentrépfchen bzw. Sedimen-
tation von Eiskristallen.

Die Fliissig- und Eisanteile g5 und ¢, am gesamten Wolkenwassergehalt g, bei Be-
deckungsgrad b werden bestimmt durch:

_ %

b
qCZQf+qe

4c

Die Entstehung von Niederschlag P, durch Koaleszenz von Wolkentropfchen P, ; und
die Sedimentation von Eiskristallen P,. ergibt sich aus:

Pc:Pcf+Pce

Insgesamt beriicksichtigt die Koaleszenzrate von Wolkentropfen P,y die Autokonver-
sion von Wolkentropfen zu ausfallenden Regentropfen in exponentieller Form [Sun-
dqvist, 1978|, wie auch Kollisionen der Wolkentropfen mit den groferen, fallenden
Regentropfen [Smith, 1990|:

Py = qp(Coll — ¢ @) + C1(P)) (3.5)

wobei (P) die Regenflussdichte am Oberrand der entsprechenden Modellschicht
meint. Cy, C7 und g, sind mikrophysikalische Gréfen, welche die Effizienz der Re-
genbildung und damit die Lebensdauer der Wolken steuern.

Das Ausfallen von Eiskristallen als Sedimentationsprozess lisst sich durch die Di-
vergenz der Eiswasserflussdichte P,.. beschreiben, welche berechnet wird aus:

)
Pce = g?p(vtpLQew)

Dabei ist g die Erdbeschleunigung, p;, die Dichte der Luft und v; die Geschwindigkeit
mit der die Eiskristalle ausfallen. Nach Beobachtungsdaten von Heymsfield aus dem
Jahre 1977 |Heymsfield, 1977| kann die Ausfallgeschwindigkeit v; in Abhéngigkeit
von der Luftdichte p;, und des Eisgehalts q.,, durch:

Ut = a(pLQe)B (36)

parametrisiert werden. Dabei sind o und § empirische Konstanten.
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3.3 Das Strahlungsschema

3.3.1 Strahlungseigenschaften der Wolken

Nach den Berechnungen der Wolkenschemata werden der ,Liquid water path* (LWP)
und der ,Jce Water Path“ (IWP) fiir alle Sdulen bestimmt, in denen sich Wolken
befinden. Diese Grofen stellen das vertikal integrierte Fliissigwasser- bzw. Eisvor-
kommen in der Wolkenschicht dar. Aus ihnen werden die optischen Eigenschaften
von Wolken und die effektive Transmissivitat fiir langwellige Strahlung der Wolken
abgeleitet, die die Beitrdge der Wolken zum Strahlungshaushalt der Atmosphére
festlegen.

Strahlungseigenschaften der Wolken im kurzwelligen Bereich

Die Strahlungseigenschaften von Wolken (Reflexivitdt und Transmissivitit) im kurz-
welligen Anteil des solaren Spektrums lassen sich aus drei Wolkeneigenschaften be-
stimmen (siehe z.B. |[Goody und Yung, 1995|):

1. die optischer Dicke § der Wolke, die angibt wie viel Strahlung auf einer Weg-
strecke durch die Wolke verloren geht

2. die Einfachstreualbedo w, welche das Verhéltnis von Streu- und Extinktions-
koeffizienten (Summe aus Absorption und Streuung) darstellt

3. dem Asymetriefaktor g, der die Richtungsabhingigkeit von Streuprozessen des
Lichts in der Wolke beschreibt

Die optische Dicke 9§, die Einfachstreualbedo w und der Asymtriefaktor g von Wol-
ken bestehend aus Wolkentropfen (1) und (oder) Eiskristallen (i) wird bestimmt aus:

61 = CL()T’elal - LWP
51‘ = CLOTeial -IWP

3
w= Z b, (logre)"
n=0

4
g = Z cn(logre)”
n=0
Die in die Berechnungen eingehenden effektiven Radien der Wolkentropfen (r.;) und
der Eiskristalle (r.;) werden dabei in Abhéngigkeit von ihrem Fliissig- und Eiswasser-
gehalts parametrisiert [Rockner, 1995] P Die jeweiligen Regressionskoeffizienten (aq
und a;) basieren auf Ergebnisse hoch aufgelster Mie-Theorie Berechnungen [Mie,

’Die Tropfchendichte der Wolken an der Erdoberfliche wird fest vorgegeben und eine exponen-
tielle Abnahme mit der Hohe angenommen
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1908, Rockel et al., 1991]. Dafiir wird fiir die im Modell verwendeten Spektralberei-
che mit Gewichtung nach der Planckfunktion gemittelt.

Fiir Wolken in gemischter Phase (fliissig- und eisférmig) werden die optische Dicke
Om, die Einzelstreualbedo w,, und der Asymetriefaktor g,, wie folgt definiert [Ste-
phens et al., 1990]:

O = 01 + 9
- wlél +u)i(51
" 0 + 0;

_ w0191 + wid;gi
wlél + wiéi

m

Strahlungseigenschaften der Wolken im langwelligen Bereich
Fiir den langwelligen, terrestrischen Anteil des Strahlungsspektrums wird die Tropf-
chenabsorption durch eine Emissivitatsformulierung berechnet. Analog zum kurz-
welligen Strahlungsbereich werden die Absorptionskoeffizienten K ; fiir Fliissig- und
Eiswolken als Funktion des effektiven Radius r. parametrisiert [Stephens et al.,
1990|. Die Absorptionskoeflizienten werden demnach bestimmt durch:

Kl,i = do + dle_dzre

Die Regressionskoeffizienten dy, dy, und dy sind aus empirischen Daten abgeleitet
|[Francis et al., 1994].

Die Transmissivitat 77, von Schichten mit Fliissig- bzw Eiswolken mit zugehorigem
LWP bzw. IWP ergibt sich dann aus:

Ty = e~ KeIWP

und die Gesamtemissivitat der Wolken einer Schicht mit partieller Wolkenbedeckung
b, die Fliissig- und Eiswolken enthélt, ergibt sich aus:

e=0b(1-T,)
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3.3.2 Strahlungstransport in der Atmosphéare

Das Strahlungsschema ist eine iiberarbeitet Version eines Schemas, welches zuvor
bereits im ECMWF-Modell implementiert und dokumentiert wurde [ECMWF Rese-
arch Department, 1991]. Kurz- und langwellige Strahlungsfliissse werden 120-miniitig
neu berechnet und aus ihren Divergenzen die zugehorigen Heizraten abgeleitet.

Die solare kurzwellige Strahlung bei wolkenlosen Bedingungen wird nach
den Arbeiten von Fourquart und Bonnel |[Fouquart und Bonnel, 1980] parametri-
siert. Dabei wird die solare Strahlung durch Wasserdampf, Kohlendioxid, Sauerstoff
und Ozon molekular absorbiert und an Molekiilen (Raleigh-Streuung) gestreut.
Das kurzwellige Strahlungsspektrum (250 bis 4000 nm) wird in zwei Intervallen dar-
gestellt: der sichtbare Anteil von 250 bis 680 nm und den nah-infraroten Anteil von
680 bis 4000 nm. Dabei wird die gesamte solare Einstrahlung nach einem konstantem
Verhéltnis von 44:56 zwischen dem sichtbaren und dem nahinfraroten Bereich auf-
geteilt. Das Modell beriicksichtigt den Tagesgang und den saisonalen Zyklus durch
Variation des Zenitalwinkels 6 der Sonne.

Im Modell wird die Photonenpfadmethode angewandt, um die Parametrisierung der
Streuprozesse von denen der Absorption durch Molekiile zu separieren und eine ent-
sprechende Formulierung fiir Strahlungsbande Av eingefiihrt [Roeckner et al., 1996].

Aufwérts- und abwirts gerichtete Fliisse werden unter Beriicksichtigung der aus
den Strahlungstransportgleichung fiir diffuse Strahlung [Fouquart und Bonnel, 1980]
abgeleiteten Reflektivitdten und Transmissivitdten der N vertikalen Modellschichten
bestimmt zu:

F'(j) = Ry [ [ T(k)
e

FI(G) = FY) R = 1)
wobei Ry(j7) und T,(j) die Reflektivitdt am Oberrand und die Transmissivitdt am

Unterrand der j-ten Schicht bezeichnen, die in Abh#ngigkeit von optischer Dicke
und Einfachstreualbedo bestimmt werden.

Die Beriicksichtigung von Wolken bei der Berechnung des kurzwelligen Strah-
lungsflusses geschieht durch die Modifikation der in die Berechnung des Strah-
lungsflusses eingehenden Reflektivitaten und Transmissivitdten. R; und 7, werden
fiir Niveaus in denen partieller Bedeckungsgrad b gegeben durch:

Rt - bRw + (1 - b)wa

Ty = bT, + (1 — b) Ty

wobei die Subskripte w und wf die bewélkten bzw wolkenfreien Anteile referenzieren.
R, und T,, werden aus deren optischen Eigenschaften abgeleitet (siehe Kap. [3.3.1)).
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Die Berechnungen fiir langwellige Strahlung bei wolkenlosen Bedingungen
basiert auf einem Breitband Strahlungsemissivitdtsmethode |[Morcrette und Four-
quart, 1985, Morcrette et al., 1986| fiir sechs Strahlungsbanden, die das Spektrum
von Null bis 2820 cm~! abdecken [Roeckner et al., 1996|. Dabei entsprechen die sechs
Spektralbereiche den atmosphérischen Fenstern und den beriicksichtigten Absorpti-
onsbanden von Wasserdampf, Kohlendioxid, Methan, Stickstoffdioxid und Ozon. Das
verwendete Wasserdampfkontinuum beriicksichtigt temperaturgewichtete Absorpti-
on vom e-Typ und ein bandabhingiges Verhiltnis von Absorption vom (p-e)-Typ
zur Absorption vom e-Typ |Giorgetta und Wild, 1995|. Das zugrunde liegende Mo-
dell fiir den Strahlungstransfer durch die Atmosphére basiert auf den aufwérts (7)
und abwirts (]) gerichteten Komponenten des monochromatischen Flusses F, zur
Wellenzahl v. Dabei wird eine nicht streuende Atmosphére in einem lokalen ther-
modynamischem Gleichgewicht angenommen:

F1(0) = [Bo(Ty) = Bo(Tu)Jto(pe,p: ) + Bo(T)) — / "1 (0 pir)dB,

F D) = (BT, 1) + B(T,) ~ [ (s s 1) B,

Dabei ist B, die Planckfunktion, T ist Temperatur (wobei die Subskripte s, a , p and
top sich auf Oberflache, Oberflichenluft, Drucklevel und Modelloberrand beziehen),
t,(p,p;r) ist die Transmissionsfunktion fiir einen vertikalen Atmosphérenabschnitt
zwischen den Druckniveaus p und p’, welche in Richtung 6 evaluiert wird, womit
r = sec(f) der Diffusionsfaktor ist.

Die Beriicksichtigung von Wolken bei der Berechnung des langwelligen Strah-
lungsflusses durch die Atmosphére wird nach den Arbeiten von Washington und
Williamson vorgenommen |Washington und Williamson, 1977]. Dabei werden zu-
néchst die dargestellten Berechnungen fiir die wolkenfreie Atmosphére durchgefiihrt,
so dass die aufwarts bzw. abwérts gerichteten thermische Strahlungsfliisse in den wol-
kenfreien Schichten bereits bekannt sind. Der Strahlungsfluss durch die Schichten in
denen sich Wolken befinden wird dann geméiss den vorher bestimmten Transmissi-
vitidten der Wolken (siehe Kap. neu berechnet. Aus diesen Fliissen und den
zuvor bestimmten Transmissivitdten der wolkenfreien Schichten wird der thermische
Strahlungsfluss der gesamten Sdule (mit semi-transparenten, partieller Bedeckung
und /oder Multi-Niveau Wolken) der Atmosphére bestimmt. Dabei wird die Uberlap-
pung von Wolken als zufillig angenommen. Nur fiir Wolken in vertikal angrenzenden
Schichten wird die maximale Uberlappung angenommen.
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Kapitel 4

Methodikentwicklung

4.1 Erzeugung des Ensembles

Zur Untersuchung der Parameterunsicherheit in der Klimasensitivitit und einzelner
Riickkopplungsprozesse des Klimamodells EGMAM wird ausgehend von der Stan-
dardversion des Modells durch Parametervariation ein Ensemble von dreifig Mo-
dellversionen erzeugt. Die einzelnen Ensemblemitglieder unterscheiden sich in den
Werten von einem oder mehreren von fiinf verschiedenen, fiir die Klimatologie des
EGMAM-Modells wichtigen Wolkenparameter. Es handelt sich dabei um Parame-
ter zur Beschreibung subgitterskaliger Wolkenprozesse, die nicht explizit aus den
prognostischen Grofsen des Modells abgeleitet werden konnen. Die Werte dieser in
die Differentialgleichungen der Wolkenschemata eingehenden Parameter sind teilwei-
se empirisch bestimmt oder aber aus statistischen Annahmen abgeleitet. In dieser
Arbeit wird die Parameterunsicherheit fiir verschiedene konvektive und stratiforme
Wolkenprozesse auf Grundlage dieses 30-Mitglieder Perturbed-Physics-Ensembles
(PPE) untersucht.

4.1.1 Storungsparameter im Konvektionsschema

Die im Konvektionsschema (siehe Kap. [3.2.1)) gestorten Parameter sind die Raten
fiir Konversion von Wolkenwasser zu Regen in Aufwinden P, (siehe Gl. im Fol-
genden KONV) und turbulentes Entrainment €, bei flacher Konvektion (siehe GI.
; im Folgenden ENTR) sowie der Anteil 3 der Wolken, die bei Konvektion durch
das Gleichgewichtsniveau in die néichst hohere Schicht {iberschiefst (siehe Gl im
Folgenden UBER).

Begriindung fiir die Auswahl der Stérungsparameter im Konvektionsschema:

e Die Konversionsrate von Wolkenwasser zu Regen in Aufwinden

Die Konversionsrate von Wolkenwasser zu Regen in konvektiven Aufwinden
(KONV; P, in GL beeinflusst die Effizienz des konvektiven Vertikal-
transports von Fliissigwasser aus niederen in hohere Schichten der Atmospha-
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re. Dadurch wird die Grofe von Ambosswolken am Oberrand der Konvektion
und die Enstehung von Cirrusbewolkung beeinflusst. Durch Variation dieses
Parameters konnen potentiell die Unsicherheiten von Wolkenriickkopplungen
im Zusammenhang mit Ambosswolken, wie etwa dem Iriseffekt [Lindzen et al.,
2001] oder Cirrusbew6lkung |[Lohmann und Roeckner, 1995| abgetastet wer-
den.

e Die Rate fiir turbulentes Entrainment beir flacher Konvektion

Die Entrainmentrate fiir flache Konvektion (ENTR; €,f in GL beein-
flusst den Feuchtigkeitstransport aus den unteren Schichten der Troposphére
insbesondere in den konvektiv aktiven tropischen Region. Eine Vielzahl von
Untersuchungen hat gezeigt, dass im Speziellen Verdnderungen der Wolken im
tropischen Grenzschichtbereich einen Grofsteil der Unsicherheit in den Wol-
kenriickkopplungen in MMEs [Bony und Dufresne, 2005| und ebenfalls in den
PPE-Untersuchungen mit den Hadley Centre Modellen [Webb et al., 2006]
ausmachen. Damit erkldrt die Unsicherheit in diesem empirischen Parameter
potentiell auch einen Grofteil der unterschiedlichen Verdnderungen der tropi-
sche Grenzschichtbewdlkung und deren Beitrag zu den Wolkenriickkopplungen
in Klimamodellen.

e Der Anteil der iiber das Gleichgewichtsniveau iiberschiessenden Wol-
ken
Der Anteil der Wolken, der iiber das thermischodynamische Gleichgewichtsni-
veau hinaus iiberschiesst (["J'BER; G in Gl , beeinflusst wesentlich die Form
der am Oberrand der Konvektion enstehenden Ambosswolken und dadurch
auch deren Strahlungseigenschaften |[Roca und Ramanathan, 1997|. Durch
das Uberschiessen von Wolken wird so die Verteilung des durch Konvekti-
on transportierten Wolkenwassers in unterschiedliche vertikale Schichten der
Atmosphire beeinflusst und in der Folge auch dessen dynamischer Tranport in
unterschiedliche Regionen der Troposphére und unteren Stratosphére [Gros-
venor et al., 2007].

4.1.2 Storungsparameter im Schema fiir stratiforme Wolken

Die im Schema fiir stratiforme Wolken (siehe Kap. gestorten Parameter sind
der empirische Parameter o zur Berechnung der Ausfallgeschwindigkeit v; von Eis-
kristallen und damit zur Bestimmung der Sedimentationsrate von Eiskristallen aus
stratiformen Wolken (siehe GI. im folgenden EIS) und die mikrophysikalische
Grofe Cp zur Berechnung der Koaleszenzrate P.; von Wolkentropfen (siehe Gl.
im folgenden REGEN).
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Begriindung fiir die Auswahl der Stérungsparameter im Schema fiir stratiforme Wol-
ken:

e Die Ausfallgeschwindigkeit von Eiskristallen aus Wolken

Die Ausfallgeschwindigkeit von Eiskristallen (EIS; « in Gl. und die damit
verbundene Sedimetationsrate von Eiskristallen aus Cirruswolken beeinflussen
die Dichte und Lebensdauer dieses Wolkentyps. Dadurch werden die Strah-
lungseigenschaften von Cirruswolken und der Treibhauseffekt dieses Wolken-
typs massgeblich beeinflusst. Durch das Absinken von Eiskristallen in tiefere
Schichten wird auch der Bergeron-Findeisen Prozess ausgelost, der das Wirken
von FEiskristallen als Kondensationskerne in Fliissigwasserwolken beschreibt.
Damit wird iiber den EIS-Parameter auch dieser fiir die Unsicherheit in Wol-
kenriickkopplungen wichtige Prozess [Yao und Genio, 1999| erfasst.

e Die Koaleszenzrate von Wolkentropfchen
Die Koaleszenzrate von Wolkentropfchen (REGEN; Cj in Gl. beschreibt
das mittlere Anwachsen der Tropfchengrofe in Fliissigwasserwolken der mitt-
leren und unteren Troposphére. Dadurch wird die Effizienz der Regenbildung
in den entsprechenden Wolkentypen beeinflusst und damit auch deren Fliis-
sigwassergehalt und Lebensdauer. Durch Variation dieses Parameters werden
Unsicherheiten bei den Veridnderungen der Albedo von stratiformen, hiufig
extra-tropischen Wolkensystemen, untersucht [Williams und Tselioudis, 2007].

Konversionsrate von ly Sedimentationrate

Wolkenwasser zu KONV von Eiskristallen in
Regen bei Konvektion M i j/\q Cirrus-Wolken
- i \
(\/v et} REGEN

Rate fiir turbulentes | o ______ Effizienz der _
Entrainment bodennaher — ENTR _- =~ ENTR — Regengenerierung in

Konvektion N U — stratiformen Wolken

Abbildung 4.1: Schematische Darstellung der Stérungsparameter, wobei die Parameter
des Konvektionsschemas links und die Parameter zur Beschreibung stratiformer Wolken
rechts angeordnet sind.
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4.1.3 Sampling

Fiir das Sampling der Unsicherheit in den Werten der fiinf Stérungsparameter wird
im Rahmen physikalischer Plausibilitdt ein maximaler- bzw. minimaler Wert eines
jeden Parameters gewahlt. Die Wahl dieser Werte geht zuriick auf die Einschitzun-
gen der Autoren des Modells [Roeckner, 2006, pers. Komm.| und wurden dariiber
hinaus in Sensitivitatsstudien getestet und zum Teil angepasst [Niehorster et al.,
2006]. Dabei wurde fiir die Parameterstérungen keine strikte Validierung vorgenom-
men, sondern nur ein mildes Ausschlusskriterium von einer globalen gemittelten
2-Meter-Temperatur von iiber 15,5 K oder unter 12,5 K fiir den vorindustrillen Kli-
mazustand festgelegt. Dieses Verfahren entspricht letztendlich dem Gedanken des
"Detunings" [Stocker, 2004] und ldsst fiir die Quantifizerung der Unsicherheit in
Klimadnderungssimulationen einen weiten Spielraum von mdoglichen Modellsungen
zu.

‘ Parameter ‘ hoch ‘ Standard ‘ niedrig ‘
ENTR 6-10* [3,75-107* | 1,5-107*
UBER 0,15 0,08 0,05
KONV | 1,2-1072|3,75-107* | 2-107*

EIS 6,58 4,11 3,29
REGEN 5-1071 2-107* 5-107°

Tabelle 4.1: Maximale, standard (EGMAM-Werte) und minimale Werte der fiinf Sté-
rungsparameter fiir die Generierung des EGMAM-PPEs.

Das Sampling besteht aus zehn Einzelparametervariationen und zwanzig Multipara-
meterstorungen. Dabei wird fiir die Einzelparamtervariationen jeweils nur ein Para-
meter auf den entsprechenden hohen oder niedrigen Wert gesetzt. Alle zehn mogli-
chen Einzelparametervariationen sind in dem verwendeten Sampling enthalten. Die
weiteren 20 Multiparameterstorungen werden geméfs einem stratifizierten Monte-
Carlo Sampling generiert [Rubinstein, 1981|. Dafiir werden zufillig zehn 5-Tupel
aus hohen und niedrigen Werten und zehn 5-Tupel aus hohen, niedrigen und Stan-
dardwerten erstellt. Fiir das Sampling des gewéhlten Parameterraumes wird fiir die
Verteilungsfunktion der Parameterwerte die Gleichverteilung, sowie deren Unkorre-
liertheit angenommen. Das verwendete Samplingverfahren findet in &hnlicher Form
auch in anderen PPE-Studien Verwendung [Murphy et al., 2004, |Stainforth et al.,
2005).
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Modellversion | ENTR | UBER | KONV | EIS [ REGEN |
v0 S S S S S
vl Hoch S S S S
v2 S Hoch S S S
v3 S S Hoch S S
v4 S S S Hoch S
vb S S S S Hoch
v6 Niedrig S S S S
V7 S Niedrig S S S
v8 S S Niedrig S S
v9 S S S Niedrig S
v10 S S S S Niedrig
vll Niedrig | Hoch | Niedrig | Niedrig | Niedrig
v12 Niedrig | Hoch Hoch Hoch | Niedrig
v13 Niedrig | Niedrig | Niedrig | Hoch Hoch
v14 Hoch | Niedrig | Hoch Hoch | Niedrig
v15 Niedrig | Hoch | Niedrig | Hoch | Niedrig
v16 Hoch | Niedrig | Hoch Hoch Hoch
v17 Hoch Hoch Hoch | Niedrig | Niedrig
v18 Hoch | Niedrig | Hoch | Niedrig | Hoch
v19 Niedrig | Hoch | Niedrig | Niedrig | Hoch
v20 Hoch | Niedrig | Niedrig | Niedrig | Hoch
v21 Hoch | Niedrig | Hoch S Hoch
v22 Hoch S Hoch S S
v23 Niedrig | Hoch S Hoch | Niedrig
v24 S S Niedrig S Hoch
v25 Hoch | Niedrig S Hoch S
v26 S Hoch Hoch | Niedrig S
v27 S S S Niedrig | Niedrig
v28 S Niedrig | Niedrig S Hoch
v29 Niedrig | Hoch | Niedrig S Niedrig
v30 Niedrig | Niedrig S S S

Tabelle 4.2: Die 31 Modellversionen (v0 bis v31) des EGMAM-PPE mit den jeweiligen
Werten der Storungsparameter, wobei Standardwerte (EGMAM-Wert) durch den Eintrag
S gekennzeichnet sind. Das Standardmodell EGMAM wird als Modellversion v0 gefiihrt.
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4.2 Experimente

4.2.1 Klimasenstivitiat des Standardmodells

Eine experimentelle Methode zur Bestimmung der Klimasensitivitdt von gekop-
pelten Klimamodellen hat sich im Rahmen des CMIP-Projektes (Coupled Model
Intercomparison Project) [Meehl et al., 1997, [Meehl et al., 2000 etabliert. Dabei
werden Klimamodelle aus einem stabilen Klimazustand mit einem idealisierten C'Os-
Anstieg transient in einen Klimazustand mit einer verdoppelten C'O,-Konzentration
iiberfithrt und erneut stabilisiert.

Ein solches Experiment wird aus einer Gleichgewichtssimulation unter vorindustri-
ellen Bedingungen initialisiert. Die anthropogene Erhéhung der C'O,-Konzentration
wird idealisiert dargestellt und pro Jahr um 1% erhoht. Fiir diese Rate des An-
stiegs erreicht die C'Oy-Konzentration nach 70 Jahren eine Verdopplung im Ver-
gleich zum vorindustriellen Ausgangswert (siche Kap. [4.2.3)). Danach wird die CO,-
Konzentration auf diesem Niveau konstant gehalten, worauthin sich das Klimasys-
tem in einen neuen, wirmeren Gleichgewichtszustand entwickelt. Dabei gilt ein neues
Gleichgewicht als erreicht, wenn sich der Strahlungsantrieb des zusétzlichen C'O, und
die folgenden Anderungen in der Strahlungsbilanz des Klimasystems durch Riick-
kopplungsprozesse gegenseitig kompensieren und die Strahlungsbilanz des Systems
wieder neutral ist (siehe auch Kap. [2).

Diese Methode zur Bestimmung der Klimasensitivitat wird fiir die Standardver-
sion von EGMAM durchgefiihrt, wobei das Modell nach Verdopplung der C'O,-
Konzentration 250 Jahre mit stabilisiert wird. Da fiir die vollstdndige Stabilisierung
eines AOGCM bis iiber 3000 Simulationsjahre benétigt werden [Stouffer und Mana-
be, 1999], ist nach der Stabilisierungsperiode von 250 Jahren noch kein vollstandiges
Gleichgewicht erreicht. Jedoch ist der verbleibende Temperaturtrend in der Simula-
tion zu diesem Zeitpunkt schon relativ gering (mit 0,01 K pro Dekade [[), und wird
geméss dem CMIP-Protokoll als Quasi-Gleichgewicht angesehen, um die Gleichge-
wichtsklimatologie des Klimasystems zu nahern.

Durch Differenzbildung des Klimazustands im vorindustriellen Gleichgewicht mit
dem Gleichgewicht des Modells nach Verdopplung der C'Os-Konzentration ergibt
sich ein idealisiertes Klimadnderungssignal. Aus der Differenz der langjahrigen, glo-
balen gemittelten 2-Meter-Temperatur der beiden Klimazustinde errechnet sich die
ECS.

!Der Trend in der global gemittelten 2-Metertemperatur 250 Jahre nach Verdopplung der COs-
Konzentration wurde durch den mittleren Trend in der um diesen Zeitpunkt zentrierten 40 Jah-
resperiode ermittelt
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4.2.2 Ensembleexperimente

Aufgrund begrenzter Rechenressourcen ist fiir die im Rahmen der vorliegenden Ar-
beit nicht fiir jede der 30 Modellversionen des PPEs ein vollstdndig transienter Lauf
bis zur Stabilisierung in einem neuen Gleichgewicht nach Verdopplung der C'O,-
Konzentration gerechnet worden?l Stattdessen werden die Gleichgewichtszustinde
der 30 Modellversionen des EGMAM-PPEs fiir den vorindustriellen Zustand und
den Zustand der verdoppelten C'Os-Konzentration jeweils ausgehend von denen der
EGMAM-Standardversion bestimmt.

Dafiir wird jede Modellversion aus dem selben vorindustriellen Gleichgewichtszu-
stand (1 x C'Oq-Zustand) des Standardmodells initialisiert. In einer zweiten Simu-
lation wird jede Modellversion aus dem Gleichgewichtszustand initialisiert, welcher
sich nach 250 Jahren der Stabilisierung des Standardmodells ergeben hat (2 x CO,).
Fiir die Modellversionen wird jeweils eine Periode von 20 Simulationsjahren mit
vorindustrieller und verdoppelter COs-Konzentration gerechnetﬂ Durch die im Ver-
gleich zum Standardmodell gestorte Modellphysik entwickelt sich jede Modellversion
bei gleichbleibendem Strahlungsantrieb in ein neues klimatologisches Gleichgewicht.
Dieser Vorgang ist aufgrund der schnell wirksam werdenden Wolkenphysik nach etwa
acht Jahren abgeschlossen, was durch eine nahezu stabile global gemittelte Tempe-
raturen der Ensemblemitglieder deutlich wird (siehe Abb. [£.2] und Kap. [4.3)).

Der Vergleich der jeweiligen Gleichgewichte eines Modells fiir den 1 x C'Oy-Zustand
und den 2 x COy-Zustand wird in dieser Arbeit als das dem Modell zugehorige Kli-
masignal angesehen. Es werden fiir jede Modellversion aus den jeweils letzten zehn
Jahre der beiden Gleichgewichtssimulationen klimatologische Mittel erstellt. Durch
den jeweiligen Vergleich dieser Klimatologien einer Modellversion wird ein ideali-
siertes Klimasignal erzeugt, welches zur Bestimmung der Riickkopplungen dieser
Modellversion verwendet wird.

4.2.3 Strahlungsantrieb

Fiir die im Rahmen dieser Arbeit durchgefithrten CMIP-Experimente (siehe Kap.
[£.2.7]und Kap. wird die C'O,-Konzentration gemiiss dem CMIP-Protokoll als ei-
ne idealisierte Treibhausgaserhéhung dargestellt. Dabei wird die C'O,-Konzentration
ausgehend vom vorindustriellen Wert (286,2 ppmv) wéhrend der transienten Pha-
se um 1% pro Jahr erhoht. Diese Rate des Anstiegs stellt das COQ—Aquivalen
der beobachteten Anstiege aller Treibhausgase dar |[Ramanathan et al., 1985 und

’Die Durchfiihrung transienter Simulationen fiir alle Ensemblemitglieder entspriche 30 X 340
= 10200 Simulationsjahren.

3Ein Zeitraum von etwa 20 Jahren ist vergleichbar mit Tuningexperimenten eines Modells, die
von einem Quasi-Gleichgewicht zwischen Ozean und Atmosphire gestartet werden.

4Anstatt den erhéhten Strahlungsantrieb durch die Zunahme der Treibhausgase Methan, Di-
stickstoffmonoxid und unterschiedlicher Fluorchlorkohlenwasserstoffe vorzugeben, wird die COs-
Konzentration zusétzlich so erhoht, dass eine dquivalente Minderung der Transmissivitéit der At-
mopshére fiir infrarote Strahlung erzielt wird.
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Temperatur [° C ]
Temperatur[° C]

12 . . . . . . . ! 14 . L . n A n 7 )
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Abbildung 4.2: Zeitentwicklung der global gemittelten 2-Meter-Temperatur nach Stérung
der Wolkenparameter fiir den vorindustriellen Zustand im Simulationsjahr 1840 (links) und
nach Verdopplung der C'Oy-Konzentration im Simulationsjahr 2180 (rechts). Das Standard-
modell v0 ist jeweils in blau dargestellt. Der Beginn der in die Auswertung des Ensembles
eingehenden letzten Dekade der Léaufe ist durch eine senkrechte Linie gekennzeichnet.

wurde im ersten Sachstandsbericht des IPCC [Houghton et al., 1990] als ,,Business-
as-usual“-Szenario bezeichnet. Bei einer Rate von 1% Erh6hung pro Jahr erreicht die
C'O,-Konzentration nach 70 Jahren eine Verdopplung (siche Abb. [4.3)). Danach wird
die C'Oy-Konzentration als konstant angenommen. Da die Treibhausgaserh6hung
als COy-Aquivalent ausgedriickt wird, bleiben die Konzentrationen aller vom Mo-
dell beriicksichtigten Treibhausgase (siehe Tab. , bis auf die CO.-Konzentration,
konstant.

Die vorindustrielle C'Oy-Konzentration ist aus den Eisbohrkernen DEO8 und DEO08-
2 abgeleitet [Etheridge et al., 1996]. Die atmosphérische Methankonzentration (ist
aus Eisbohrkernen der Antarktis und Gronland, sowie antarktischen Firnschichten
|Etheridge et al., 1998| rekonstruiert und die verwendete Distickstoffoxidkonzentrati-
on basiert auf Daten aus dem antarktischen Eisbohrkern H15 [Machida et al., 1995].
Die verwendeten Konzentrationen fiir Halogenkohlenwasserstoff (CFC-11) sind aus
Abschétzungen der entsprechenden Emissionen entwickelt [Walker et al., 2000].
Fiir alle im Rahmen dieser Untersuchung durchgefiihrten Simulationen wird eine
konstante solare Einstrahlung von 1364,92 % vorgegeben. Dieser Wert entspricht
dem aus Rekonstruktionsdaten bestimmten Wert fiir die solare Einstrahlung fiir das
Jahr 1860 |Solanki und Krivova, 2003].

Treibhausgas CO, CH, N>O CFC —11

Mischungsverhaltnis | 286.2000 ppmv | 0.8056 ppmv | 276.6900 ppbv | 12.4800 pptv

Tabelle 4.3: Verwendete atmosphéarische Volumenmischungsverhéltnisse der vom Modell
beriicksichtigten Treibhausgase fiir die vorindustrielle Gleichgewichtssimulation.
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Abbildung 4.3: Zeitreihe des verwendeten C'Oz2-Volumenmischungsverhéltnisses fiir die
CMIP-Simulation mit EGMAM.

Die durchgefiihrten Simulationen sind ohne die Beriicksichtigung von Aerosolen ge-
rechnet. Somit finden weder direkte, noch indirekte Aerosoleffekte Beriicksichtigung
in den Ergebnissen dieser Arbeit. Dies erscheint sinnvoll, da Aerosoleffekte gegeniiber
der vom Kohlendioxid verursachten Erwarmung und dem darauf folgenden Effekten
auf Wolkeneigenschaften und -verteilungen niederer Ordnung sind. Dariiber hinaus
sind die auf mikrophysikalischer Ebene stattfindenden komplexen Wechselwirkun-
gen der Aerosole mit Wolken in Klimamodellen bisher nur schwierig abzubilden und
aus mehreren Griinden mit sehr hohen Unsicherheiten in ihrem Einfluss auf Wolken
behaftet [Quaas et al., 2008|. Es empfiehlt sich daher die Unsicherheit im Zusam-
menhang mit Aerosolen in gesonderten Betrachtungen zu analysieren |[Lohmann und
Feichter, 2005/]

5 Aus den Schlussfolgerungen von Lohmann und Feichter: ,,The cloud feedback problem thus has
to be solved in order to assess the aerosol indirect forcing more reliably.*; iibersetzt: ,,Fis muss also
das Problem der Wolkenriickkopplungen gelést werden, um den Strahlungsantrieb des indirekten
Aerosoleffekts verlédsslicher abschétzen zu kénnen.

44



4.3. METHODIKTEST

4.3 Methodiktest

Zur Uberpriifung der dargestellten Methode zur Niherung der Gleichgewichtsinde-
rung einer Modellversion sollen folgende Fragen beantwortet werden:

1. Erreicht eine Modellversion 10 Jahre nach der Stérung der Wolkenparameter
ein neues Gleichgewicht?

2. Wie stark differiert die nach der beschriebenen Methode bestimmte Gleich-
gewichtstemperatur nach Verdopplung der C'Oy-Konzentration von einer Be-
stimmung durch eine vollstdndig durchgefiihrte transiente Simulation?

Zur Beantwortung der ersten Frage werden die Simulationen von drei Modellver-
sionen um weitere 20 Simulationsjahre verlangert. Dadurch soll getestet werden, ob
sich fiir die verlingerte Simulation eine Verinderung gegeniiber des untersuchten
Zeitraums einstellt. Dazu werden die global gemittelte 2-Metertemperatur und die
Strahlungsbilanz an der TOA untersucht werden.
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Abbildung 4.4: Global gemittelte 2-Metertemperatur (oben) und die Strahlungsbilanz
an der TOA (unten) fiir die verldngerten Simulationen im Grundzustand (links) und nach
der Verdopplung der C'Os-Konzentration (rechts). Der in die Auswertung der Ensemble-
mitglieder eingehende Zeitraum (Auswertung) ist durch zwei senkrechte Linien angedeutet.

Die Auswertung der Zeitserien fiir die globale Mitteltemperatur (siehe Abb. die-
ser Simulationen zeigen, dass der verbleibende Trend in der global gemittelten Tem-
peratur in der ausgewerteten Dekade beginnend 10 Simulationsjahre nach Anderung
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der Wolkenphysik mit im Mittel 0,002 °C pro Dekade gering ausfill] Das fiihrt zu
einer entsprechend geringen mittleren Abweichung von 0,091 °C in der globalen Mit-
teltemperatur in der Auswertungsperiode und der um 20 Simulationsjahre spateren
Dekade in den getesteten Modellversionen. Die in die Ensembleauswertung einge-
henden dekadischen Mittel kbnnen somit als repriasentativ fiir ein multi-dekadisches
Gleichgewicht der entsprechenden Modellversion angenommen werden.

Zur Beantwortung der zweiten Frage wird die Abweichung der erzielten Naherungen
der ECS fiir die Ensemblemitglieder (siehe Kap. zu einer komplett ausge-
fiihrten transienten Simulation (siehe Kap. iiberpriift. Daher werden fiir zwei
Modellversionen entsprechende Simulationen durchgefiihrt und die Ergebnisse der
beiden Methoden verglichen. Die beiden getesteten Modellversionen weichen in ih-
rer ECS innerhalb des PPEs positiv bzw. negativ maximal von der Standardversion
ab. Dadurch werden die potentiell am schlechtesten abgeschéitzten Modellversionen
am jeweiligen Rand der Verteilung getestet, welche die Dispersionm des Ensembles
bestimmen.

18
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Globale Mitteltemperatur [ ° C ]

14 L Test v20 ——| |
Naeherung v20 ——
EGMAM (v00)
Testvlie ——
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Abbildung 4.5: Zeitreihe der global gemittelten 2-Meter-Temperatur in den CMIP-
Simulationen fiir EGMAM (v0) und zwei Modellversionen (v16 und v20), sowie deren
Néherungen (Ndherung v16 und Ndherung v20) ihrer Temperaturreaktionen auf eine Ver-
dopplung der C'Oz-Konzentration ausgehend von der CMIP Simulation mit der Standard-
version (EGMAM). Die Dekade der Simulationen, die in die Auswertung eingeht, ist durch
eine vertikale Linie und dem Simulationsende gekennzeichnet.

6Zur Berechnung des mittleren Trends wurden alle Trends innerhalb der Auswerteperiode fiir
die getesteten Ensemblemitglieder arithmetisch gemittelt

"In dieser Arbeit wird als Dispersion der Unterschied zwischen Ensemblesmaximums und En-
sembleminimum bezeichnet.
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Abbildung zeigt, dass die drei Modellversionen (EGMAM, Test v20, Test v16)
sich auf unterschiedlichen Niveaus stabilisieren. Die getesteten Modellversionen zei-
gen nach der transienten Uberfiihrung in ein neues Quasi-Gleichgewicht im Auswer-
tungsbereich (horizontale Linie) relativ geringe Abweichung zu den Simulationen,
welche von der Standardversion initialisiert wurden. Die Abweichung der dekadi-
schen und global gemittelten 2-Meter-Temperatur der transient gerechneten Simu-
lationen von den jeweiligen Ndherungen nach der PPE-Methode zeigt innerhalb des
Auswertungsdekade eine Abweichung von +0,28°C fiir Modellversion v20 und eine
Abweichung von -0,12°C fiir Modellversion v16. Diese Abweichung bedeutet einen
relativen Fehler bei der Abschitzung der ECS von 11% bzw. 6% und damit einem
mittleren Fehler bei der Bestimmung der Klimasensitivtiat von 9%.

Bewertung der Methode

Die vorgestellte Methode hat den Vorteil einer realistischeren Simulation der SST-
Anderungen fiir den verinderten Klimazustand nach einer Verdopplung der CO,-
Konzentration, als es mit Mischungsschichtmodellen des Ozeans mdglich ist. Durch
die transiente Uberfiihrung des Modells in einen neuen Gleichgewichtszustand wer-
den wesentliche Anderungen der Ozeanstromungen und deren Einfluss auf Veréinde-
rungen der SS'T beriicksichtigt, welche fiir eine mdglichst realistische Darstellung von
atmosphérischen Riickkopplung von entscheidender Bedeutung ist, was insbesondere
fiir Wolkenriickkopplungen gilt [Yao und Genio, 2002|. Da die ECS einer Modell-
version ausgehend von einem Klimazustand des Standardmodells bestimmt wird,
tritt aufgrund der Tragheit des verwendeten Ozeanmodells eine Unterschitzung der
Dispersion des Ensembles auf. Die Naherung einer Gleichgewichtsénderung der ein-
zelne Modellversionen ausgehend von der Standardversion zeigt dabei jedoch eine
qualitative Ubereinstimmung mit vollstindig transient gerechneten Simulationen,
wobei die gendherte Abweichung der ECS einer Modellversion vom Standardmodell
mit etwa 9% unterschitzt wird. Die Unterschitzung ist damit als deutlich gerin-
ger einzuschitzen, als die methodischen Unsicherheiten, die bei einer instantanen
Verdopplung der C'Os-Konzentration fiir AGCMs mit Mischungsschichtozean oder
durch eine SST-Anderung fiir AGCMs auftreten [Senior und Mitchell, 1993, Yao
und Genio, 2002, Ringer et al., 2006|.
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Kapitel 5

Ensembleauswertung

In diesem Kapitel werden die Ergebnisse der Klimadnderungssimulationen des EGMAM-
PPE vorgestellt. Dafiir wird zunéchst der statistische Ansatz zur Auswertung und
die Darstellung der Ergebnisse vorgestellt (Kap. 5.1). Danach werden die Ande-
rungen von im Zusammenhang mit Riickkopplungen im Klimasystem relevanten
Grofken prasentiert (vgl. Kap. ' Das sind im einzelnen die Anderungen der Tem-
peratur (Kap. [5.2), der relativen Feuchte (Kap. [5.3) sowie der Wolken und deren
Eigenschaften (Kap. |5.4]). Die sich aus diesen smluhelten Anderungen ergebenden
Wolkenruckkopplungen der Ensemblemitglieder werden im globalen Mittel sowie de-
ren raumlicher Verteilung diskutiert (Kap. . Das Kapitel wird durch eine Analyse
des Einflusses einzelner Storungsparameter auf die Ergebnisse abgeschlossen (Kap.

5.0).

5.1 Statistischer Ansatz

Im Folgenden wird die Auswirkung einer Verdopplung der atmosphérischen C'Os-
Konzentration auf verschiedene das Klimasystem beschreibende Grofen analysiert.
Dazu werden fiir jede der dreifig Modellversionen die Differenzen der dekadischen
Mittel aus den jeweils letzten zehn Simulationsjahre fiir den Grundzustand (1 x COy)
und nach Verdopplung der COy-Konzentration (2 x C'Oy) gebildet (siehe Kap. 4.2.2
zur Beschreibung der Simulationen). Fiir das so generierten Ensemble von drei-
kig Klimasignalen wird jeweils die mittlere Verdnderung und die Standardabwei-
chung innerhalb des EGMAM-PPE fiir die analysierten Grofen dargestellt. Um
eine bessere Interpretation der Verdnderungen im Bezug auf den Grundzustand zu
ermoglichen, wird zusétzlich das Ensemblemittel tiber die Grundzustinde (1 x COq-
Zusténde) der Ensemblemitglieder gezeigt.

Zur Verdeutlichung der dargestellten Gréfsen sollen hier die zugrunde liegenden Be-
rechnungen dargestellt werden. Dabei sei X eine das Klimasystem beschreibende
Groke, ¢ € {0,...,30} indiziert die unterschiedlichen Modellversionen und ¢t €
{11,...,20} die berechneten Simulationsjahre.
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Das dekadische Mittel X, 1xco, der Grofse X im Grundzustand fiir Ensemblemitglied

1 wird berechnet nach:
10

1
Xiixco, = 10 ;Xi,IXCOQ,t
und das Ensemblemittel X der Groke X wird als arithmetisches Mittel iiber die
Ensemblemitglieder berechnet:

1 30
X = ﬁ ZXiJXCOQ

=0

Das Klimasignal X" der Grofe X in Modellversion i wird als Differenz der de-
kadischen Mittel fiir die 2 x CO, bzw. 1 x COs-Simulationen der Modellversion i
berechnet: 4

X{%g = Xi,2x002 - Xi,GCOQ

Das Ensemblemittel der Klimasignale X9 wird als arithmetisches Mittel iiber die
Klimasignale der Ensemblemitglieder X" berechnet:

1 30
Xoig = — ) XY

31 —

Die Standardabweichungll| innerhalb des Ensembles folgt dann aus:

130

Xt= o1 D (X[ — Xig)2
1=0

Analyse der Parameterunsicherheit

In der vorliegenden Arbeit wird die Standardabweichung innerhalb des PPE als Mafs
fiir die Parameterunsicherheit in den Modellergebnissen interpretiert. Da das Signal
aus der Analyse der dekadischen Mittel der Simulationen der Ensemblemitglieder
bestimmt wird, bleibt jedoch die interne dekadische Variabilitit von dem Einfluss
der Parameterstorungen zu trennen. Dies wird durch einen F-Test erreicht (siehe
Anhang), der eine Technik der Varianzanalyse (ANOVA) darstellt [Lehmann und
Romano, 2005|. Der F-Test wird verwendet, um zu testen, ob zwei Stichproben aus
identischen Verteilungen stammen, oder ob sich diese Verteilungen signifikant unter-
scheiden. Fiir die PPE-Auswertungen soll mit Hilfe des F-Tests untersucht werden,

!Die verwendete Berechnung der Standardabweichung folgt den verwendeten Operatoren fiir
Klimadaten (CDOs), die nach der Standarddefinition bestimmt wird. Fiir die erwartungstreue
Schétzung der Standardabweichung aus einer Stichprobe sollte allerdings die nach Bessel korrigierte
Standardabweichung (N — (N — 1)) verwendet werden. Daher wird die Standardabweichung in
den hier prisentierten Ergebnissen um etwa 3,3% unterschitzt.
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ob die diagnostizierte Standardabweichung innerhalb des PPE sich signifikant von
der internen dekadischen Variabilitdt unterscheidet.

Um die interne dekadische Variabilitdt des Standardmodells EGMAM darzustellen,
wird ein Testensemble generiert, welches ebenfalls 31 Klimasignale enthélt. Dazu
werden sechs Dekaden aus dem mit dem Standardmodell EGMAM durchgefiihrten
vorindustriellen Gleichgewichtslauf sowie sechs Dekaden aus dem Stabilisierungszeit-
raum nach der Verdopplung der COs-Konzentration im CMIP-Lauf mit EGMAM
(siehe Kap. verwendet, um die entsprechenden dekadischen Mittel fiir die zwei
Klimazustinde zu bilden. Die dafiir ausgewahlten Simulationsjahre sind je drei nicht
iiberlappende Dekaden vor und nach dem Aufsetzpunkten fiir die Ensemblesimula-
tionen im 1 x C'Oy- bzw. 2 x COy-Zustand. Durch kombinatorische Differenzenbil-
dung dieser dekadischen Mittel wird das Testensemble von Klimasignalen erzeugt
Pl In diesem Ensemble von Klimasignalen des Standardmodells EGMAM ist somit
kein Einfluss von Parameterstorungen vorhanden, sondern nur interne dekadische
Variabilitat abgebildet.

Durch den F-Test der beiden Ensemble kann somit die Nullhypothese getestet wer-
den, ob die gefundene Standardabweichung im PPE der internen dekadischen Va-
riabilitdt entspricht, oder sich signifikant von dieser unterscheidet. Das Signifikanz-
niveau fiir alle zonal gemittelten Groken wird bei 95% gesetzt. Um eine bessere
Vergleichbarkeit zu gewéhrleisten, wird fiir alle Groken, die vertikal gemittelt (z.B.
der Bedeckungsgrad) oder nur in einem Modellniveau ausgewertet werden (z.B. die
2-Meter-Temperatur), ein 90% Signifikanzniveau verwendet. Diese Unterscheidung
wird wegen der unterschiedlichen Anzahl der in die Statistik eingehenden Werte vor-
genommen. In einem zonalen Mittel wird iiber 182 Werte gemittelt. Das ldsst sich
als eine, im Vergleich zu nicht zonal gemittelten Grofen, Anhebung der Freiheits-
grade verstehen, welche bei der Durchfiihrung des Tests nicht beriicksichtigt werden
kann (vgl. Diskussion von Gebietsmittel in [von Storch und Zwiers, 2001]). Eine
statistisch signifikante Abweichung von der Verteilung im Testensemble gegeniiber
nicht zonal gemittelten Grofen (einzelner Gitterpunkte) ist daher hier einfacher zu
detektieren und begriindet diese Unterscheidung.

In den folgenden Abbildungen der Standardabweichungen des PPE werden nur die
Werte farblich angezeigt, die sich signifikant von der internen Variabilitdt unter-
scheiden. Bereiche mit hoher und signifikanter Standardabweichung zeigen demnach
die Bereiche des Klimasignals mit hoher Parameterunsicherheit.

’Die Dekade, die 30 Jahre vor dem Aufsetzpunkt fiir die 2 x C'Os-Simulationen beginnt, wird
nur einmal zur Differenzenbildung verwendet
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5.2 Temperatursignal

In diesem Abschnitt wird zuniichst die Anderung der Temperaturverteilung als Reak-
tion auf die Verdopplung der C'O,-Konzentration und deren Parameterunsicherheit
innerhalb des EGMAM-PPE untersucht. Abbildung zeigt das Ensemblemittel
der 2-Meter-Temperatur fiir die 1 x C'Os-Simulationen, das Ensemblemittel der pro-
jizierten Veranderungen dieser Grofe nach Verdopplung der C'Os-Konzentration und
die Parameterunsicherheit. Dabei wird die Parameterunsicherheit durch die von der
internen dekadischen Variabilitat signifikant unterschiedliche Standardabweichung
innerhalb des EGMAM-PPE dargestellt (siehe Kp. . Die Anderung der 2-Meter-
Temperatur nach der Verdopplung der C'Os-Konzentration ist am grofsten in der
Arktis, fiir die stellenweise eine Erwdrmung von iiber 7 K im Ensemblemittel si-
muliert wird. Diese verstirkte arktische Erwirmung ist ein robustes Signal in den
Projektionen des Klimawandels [Meehl et al., 2007] und wird unter anderem durch
die positive Schnee- und Eis-Albedo-Riickkopplungen im Sommer, sowie vermehrten
Wirmeaustausch zwischen Ozean und Atmosphére durch Riickgang der mit Seeeis
bedeckten Fliachen im Winter bedingt [Holland und Bitz, 2003].

Mit Ausnahme der Seeeisregionen ist die Erwiarmung iiber den Ozeanen aber gene-
rell schwicher, als iiber den kontinentalen Landmassen |Joshi et al., 2008] und in der
Nordhemisphére stirker ausgeprigt als in der Stidhemisphére, da der kontinentale
Einfluss hier grofer ist. Die im PPE-Mittel simulierte Erwérmung iiber dem Ozean
ist neben der Arktis relativ stark im Nord-West-Pazifik und abgeschwicht im Nord-
atlantik. Dieses Muster der Temperaturverdnderung entspricht im Wesentlichen den
im AR4 présentierten Ergebnissen [Meehl et al., 2007].

Abweichend von den AR4-Ergebnissen wird allerdings im siidlichen Indischen Ozean
bis in den Siidlichen Ozean eine Abkiihlung simuliert. Diese Verdnderung findet sich
in dhnlicher Stirke in den Simulationen aller Ensemblemitglieder, jedoch mit ge-
ringfiigig verdnderter Position der maximalen Abkiihlung. Dariiber hinaus findet
sich diese Abkiihlung an gleicher Stelle in allen mit EGMAM durchgefiihrten SRES-
Szenarienprojektionen [Niehorster et al., 2008|, wie auch in dhnlicher Form in den
Projektionen mit ECHO-G (Zusatzmaterial zu |[Meehl et al., 2007]), der auf die
Troposphére beschrankten Version des in dieser Arbeit verwendeten Modells (sie-
he Kap. [3). Aber auch andere Modelle des AR4 zeigen Abkiihlung im siidlichen
Ozean (CSIRO-Mk3.0, GFDL-CM2.1, GISS-AOM, GISS-EH, IPSL-CM4; siehe Zu-
satzmaterial zu [Meehl et al., 2007]), die speziell in dieser Region durch eine hohe
Sensitivitiat der Modelle beziiglich den Fliissen zwischen Ozean und Atmopshére er-
klart werden [Meehl et al., 2007, Randall et al., 2007|. Es sei darauf hingewiesen,
dass konsistent dazu die Abkiihlung im Siidlichen Ozean in den Projektionen mit
EGMAM und ECHO-G in den Bereich des Maximums der Flusskorrektur fillt, in
der ebenfalls das Maximum langperiodische Variabilitat der Temperatur liegt [Min
et al., 2004, Min et al., 2005]. Da jedoch keine wesentlichen Stromungsénderungen
im Ozean bzw. der Atmosphére mit dem Temperaturriickgang verbunden sind, ist
der Einfluss dieser Abkiihlung vornehmlich lokal.
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Abbildung 5.1: Ensemblemittel iiber die dekadisch gemittelte 2-Meter-Temperatur im
Grundzustand (oben), Ensemblemittel des Temperatursignals (Mitte) und die Standard-
abweichung (unten) dieser Grofe innerhalb des Ensembles, wobei nur die nach dem F-Test
signifikant von der internen Variabilitdt unterscheidbare Standardabweichung farblich dar-
gestellt wird.
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In der Region der Abkiihlung kann eine Abhéngigkeit der Temperaturanomalie von
der gestérten Wolkenphysik beobachtet werden, was durch eine von der internen Va-
riabilitdt signifikant abweichende Standardabweichung deutlich wird (siehe Abb.
unten). Dies zeigt unter anderem auch den Riickkopplungseffekt einer geéinderten
Wolkenphysik auf Verdnderungen der SST.

Die Temperaturidnderungen innerhalb des PPE zeigen eine von der internen Varia-
bilitdt signifikant unterschiedliche Standardabweichung generell in der dquatorialen
Temperaturzunahme iiber den Ozeanen (siehe Abb. unten). Dies ist besonders
ausgepragt iiber dem tropischen indischen Ozean, sowie iiber Indonesien und im tro-
pischen Westpazifik, wo die Standardabweichung etwa 0,3K betrigt. Dieses Maf an
Parameterunsicherheit reflektiert die Wechselwirkungen von Wolkenprozessen und
der SST in tropischen Ozean |Greenwald et al., 1995| [Xie, 2004, |Su et al., 2008]. Ob-
wohl die Standardabweichung innerhalb des Ensembles (ca. 0,3K) deutlich kleiner
ist, als die Temperaturerhdhung selbst (ca. 2K), ist dieses Maf an Parameterunsi-
cherheit der Temperatur fiir die Dynamik der konvektiv aktiven Tropen von Bedeu-
tung [Waliser und Graham, 1993, Tompkins, 2001] und damit unter anderem auch
fiir die Wolkenriickkopplungen, die im Zusammenhang mit tropischer Konvektion
stehen (siehe Kap. [5.5)).

Uber den Kontinenten wird ein signifikanter Effekt der Parameterstérungen auf die
Temperaturreaktion auf dem asiatischen Kontinent in Sibirien und Ostasien diagno-
stiziert. Die Standardabweichung innerhalb des Ensembles erreicht hier einen Wert
von bis zu 1K, was eine relativ hohe Parameterunsicherheit deutlich macht. Auch
im siidlichen Europa entlang der Mittelmeerkiiste, iiber das Schwarze Meer und das
Kaspische Meer bis hin zu den oben benannten Gebieten in Asien wird das Tem-
peratursignal signifikant beeinflusst. Die Standardabweichung von bis zu 0,5 K des
PPE ist hier zwar geringer als auf dem asiatischem Kontinent, zeigt jedoch im Ver-
gleich des Verhiltnisses von Signal und Unsicherheit einen dhnlichen Wert (4,5 fiir
den asiatischen Bereich und 5 fiir den Mittelmeerraum).

Die von den Ensemblemitgliedern simulierte Temperaturveranderung in ihrer ver-
tikalen Struktur ist fiir die Simulation von atmosphérischen Riickkopplungen von
Bedeutung. Abbildung zeigt die dekadisch und zonal gemittelte vertikale Tempe-
raturverteilung im Grundzustand der PPE-Simulationen als Ensemblemittel (oben),
sowie die entsprechende Temperaturverdnderung nach Verdopplung der C'Os-Konzentration
(Mitte). Neben der besonders starken Erwérmung der unteren Troposphére iiber der
Arktis wird die maximale Erwdrmung in der tropischen oberen Troposphére zwi-
schen 300 hPa und 200 hPa simuliert wird. Diese betrdgt im Ensemblemittel bis zu
5 K. Oberhalb der Tropopause findet eine Abkiihlung statt. Das Muster der Tem-
peraturerh6hung ist konsistent mit dem Strahlungsantrieb von C'Oy und entspricht
in seiner Struktur dem im MME des AR4 diagnostizierten Klimadnderungssignal
[Meehl et al., 2007].
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Abbildung 5.2: Vertikalschnitt des Ensemblemittels {iber die zonal und dekadisch gemit-
telte 2-Meter-Temperatur im Grundzustand (oben), das Ensemblemittel der Anderungen
der Temperatur (Mitte) und die Standardabweichung dieser Gréfe (unten) innerhalb des
EGMAM-PPE, wobei nur die signifikant (Signifikanzniveau 95%, siehe ) von der internen
Variabilitdt unterschiedliche Standardabweichung farblich dargestellt ist. In der unteren
Abbildung ist zusdtzlich zur Standardabweichung nochmal das mittlere Temperatursignal
durch eine griine Linie (keine Verdnderung), rote Linie (+3,5K) und eine blaue Linie (-
4,0K) gekennzeichnet. Durch Konturlinien (schwarz) ist die interne Variabilitit innerhalb
des Testensembles des Standardmodell kenntlich gemacht.
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5.2. TEMPERATURSIGNAL

Die Analyse der Parameterunsicherheit (Abb. unten) innerhalb des PPE zeigt,
dass die Stirke der ErwiArmung zwischen 100 und 200 hPa durch die Parameter-
storungen beeinflusst wird. Das das Maximum der Standardabweichung oberhalb
des Erwarmungssignal liegt, verdeutlicht, dass weniger das Maf der Erwdrmung,
sondern eher die maximale Hohe der Erwarmung von den Ensemblemitgliedern un-
terschiedlich dargestellt wird. Dieses Ergebnis verdeutlicht die Abhéangigkeit der
Verdnderung der Hohe des konvektiven Warmetransports und die damit verbunde-
ne Verdnderung des vertikalen Temperaturgradienten in der tropischen Troposphére
von den Stérungsparametern.
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KAPITEL 5. ENSEMBLEAUSWERTUNG

5.3 Relative Feuchte

Die simulierten Anderungen der relativen Feuchte bestimmen mafgeblich die simu-
lierten Wolken- und Wasserdampfriickkopplungen der Atmosphére E] |[Held und So-
den, 2000]. Um die Wolkenriickkopplungen und deren Parameterunsicherheit inner-
halb des PPE (Kap. besser verstehen zu kénnen, wird daher in diesem Abschnitt
zundchst die Veranderung der relativen Feuchte und die Parameterunsicherheit die-
ser Grofe in den Klimaprojektionen des PPE untersucht.

Die Prozesse, die zur Verteilung der relativen Feuchte in der Atmosphére fithren sind
vielfiltig und beinhalten neben komplexen mikrophysikalischen Wolkenprozessen
[Held und Soden, 2000| auch synoptischskalige dynamische Prozesse der Atmosphére
(siche Abb. zur Verdeutlichung) [Emanuel und Pierrehumbert, 1996, Sherwood,
1996, [Held und Soden, 2000].

Height

0U \ r}ﬂﬂ” Eqﬂﬂﬂﬂ 00

) il 3 3 6 a0
Latimuds

Abbildung 5.3: Schematische Darstellung von Lagrange’schen Trajektorien, die den
Transport und die Durchmischung von Feuchte in der Troposphére darstellen (aus |[Held
und Soden, 2000])

3Im Modell EGMAM geht in die Berechnung der Wolkenbildungsprozesse die relativen Feuchte
direkt ein (siehe Gl. .

o6



5.3. RELATIVE FEUCHTE

In Abbildung wird das Ensemblemittel der simulierten Klimatologie der rela-
tiven Feuchte im Grundzustand (oben) und die mittlere Verdnderung (Mitte) die-
ser Grofe im zonalen Mittel dargestellt. Eine deutliche Zunahme um stellenweise
mehr als 4 Prozentpunkte zeigt das Ensemblemittel oberhalb der Troposphére in
den Tropen auf einem Druckniveau von etwa 60 hPa, was ein in der Historie von
Klimadnderungssimulationen bekanntes Signal darstellt (siche z.B. [Hansen et al.,
1984 [Wetherald und Manabe, 1988]). In den Extra-Tropen bis zu den Polen zeigt
sich eine Zunahme von etwa 3 Prozentpunkten auf einem Druckniveau von ca. 180
hPa. In diesen Breiten wird die relative Feuchte entlang der Tropopause unter an-
derem durch tiefe Konvektion bestimmt, die mit synoptischskaliger barokliner Ak-
tivitdt verbunden ist [Hu und Liu, 1998].

Im Ensemblemittel wird in den konvektiven Regionen der Tropen, eine Zunahme
der relativen Feuchte sowohl in der planetaren Grenzschicht (etwa 1,5 Prozentpunk-
te), als auch in der freien Troposphéire zwischen 700 hPa und 300h Pa (mehr als
2 Prozentpunkte) simuliert. Diese Zunahme kann durch den Anstieg der Verduns-
tung bei Erwidrmung sowie ein erhohtes Detrainment aus verstiarktem konvektiven
Feuchttransport erklirt werden [Zhang und Bretherton, 2008].

In den extra-tropischen Regionen zwischen den 30. und 45. Breitengraden beider
Hemisphéren zeigt sich im Ensemblemittel eine Abnahme der relativen Feuchte. Die
maximale Minderung von etwa 3 Prozentpunkten in der Siidhemisphére bzw. 2 Pro-
zentpunkten in der Nordhemisphére befindet sich zwischen 35° und 40° auf einem
Druckniveau von etwa 600 hPa. Diese Verdnderung beschreibt eine polwértige Ver-
schiebung arider Gebiete, die im Zusammenhang mit einer polwértigen Ausdehnung
der Hadley-Zelle (siehe Abb. und der damit verbundenen Verschiebung der
Absinkregionen steht [Lu et al., 2007, |Gastineau et al., 2008|. In den Gebieten ma-
ximaler Anderung wird die relative Feuchte aber ebenfalls durch Durchmischung auf
isentropen Flichen im Zusammenhang mit zyklonaler Aktivitéit in mittleren Breiten
kontrolliert [Yang und Pierrehumbert, 1994, Schneider et al., 1999, Held und Soden,
2000] (siehe auch Abb.[5.3)). Die diagnostizierte Abnahme der relativen Feuchte steht
somit im Einklang mit der Abnahme zyklonaler Aktivitit siidlich des 50. Breiten-
grades. Diese kann sowohl in MMEs [Yin, 2005, Ulbrich et al., 2009, insbesondere
aber auch in Analysen mit ECHAM4 [Pinto et al., 2006] und EGMAM [Donat, 2009,
pers. Komm.| in dem Bereich zwischen 35° und 55° Breite diagnostiziert werden.
Eine signifikante Parameterunsicherheit in den simulierten Anderungen der relati-
ven Feuchte ist insbesondere in der Stirke der Zunahme oberhalb von 200 hPa zu
sehen (siehe Abb. unten). Hier zeigen die Modelle in den mittleren Breiten eine
Standardabweichung von bis zu 0,8 Prozentpunkten, was etwa einem Viertel des Kli-
masignals (ca. 3 Prozentpunkte) entspricht. Diese Parameterunsicherheit beschreibt
eine Parameterabhingigkeit der Anderung der tiefen Konvektion in mittleren Brei-
ten, die die relative Feuchte der oberen Troposphére bestimmt [Hu und Liu, 199§].
Fiir die Zunahme der relativen Feuchte der oberen tropischen Troposphére auf ei-
nem Druckniveau von etwa 70 hPa (> 4 Prozentpunkte) ist die Standardabweichung
von etwa 0,7 Prozentpunkten ebenfalls hoch, aber relativ zum Signal geringer (ca.
ein Sechstel). Diese Anderung der oberen Troposphére der mittleren Breiten ist al-
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Abbildung 5.4: Vertikalschnitt des Ensemblemittels der zonal und dekadisch gemittelten
relativen Feuchte im Grundzustand (oben), das Ensemblemittel der Verdnderungen der re-
lativen Feuchte der Atmosphére (Mitte) und die Standardabweichung dieser Grofe (unten)
innerhalb des Ensembles, in der das mittlere Klimasignal nochmal durch eine griine Linie
(keine Anderung), eine rote (+1,5 Prozentpunkte) und eine blaue Linie (-1,5 Prozentpunk-
te) gekennzeichnet ist. Kontourlinien (schwarz) zeigen die Standardabweichung innerhalb
des Ensembles. Die signifikant von der internen dekadischen Variabilitdt unterscheidbare

Standardabweichung ist farblich dargestellt.
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Abbildung 5.5: Vertikalschnitt des Ensemblemittels der zonal und dekadisch gemittelten
Vertikalgeschwindigkeit in den EGMAM-PPE Simulationen des Grundzustand (oben), der
Anderung dieser Grofe nach Verdopplung der COo-Konzentration (Mitte) und die von der
internen Variabilitdt signifikant unterschiedliche Standardabweichung (unten) dieser Grofe
innerhalb des PPEs.
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so ebenfalls in ihrer Intensitit von den untersuchten Wolkenparametern abhingig,
was durch die Ubereinstimmung der Regionen der maximalen Signale mit denen der
Parameterunsicherheit deutlich wird.

Die Verdnderungen der relativen Feuchte der Troposphéire unterhalb von 300 hPa
sind dagegen durch signifikante Standardabweichung in Gebieten hoher Gradienten
mit niedrigem Signalniveau ausgezeichnet (siehe Abb. unten), was eine Abhén-
gigkeit der Lage des Signals von der Wolkenparametrisierung wiedergibt. Dies gilt fiir
die Struktur der Zunahme in der tropischen Troposphéire unterhalb von 300 hPa und
fiir das Mak der polwértigen Verschiebung des Bereichs trockener Luftmassen bei
35° stidlicher Breite. Die polwértige Verschiebung der Bereiche mit klimatologisch
geringer relativer Feuchte, die neben der polwértigen Verschiebung der atmosphéri-
schen Zirkualtionszellen (siehe Abb. } auch im Zusammenhang mit Anderungen
zyklonaler Aktivitdt mittlerer Breiten steht [Held und Soden, 2000|, ist auf der Siid-
hemisphére einer Parameterunsicherheit unterworfen, wohingegen sich die Position
dieser Anderung in der Nordhemisphiire als robustes Signal innerhalb des EGMAM-
PPE darstellt (vgl. Abb. [5.5] unten).
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5.4. BEWOLKUNGSANDERUNG

5.4 Bewolkungsanderung

Die Ensemblemittel des dekadischen gemittelten vertikalen Bedeckungsgrades im
Grundzustand und dessen Verdnderungen nach Verdopplung der C'Oy-Konzentration
werden in Abbildung dargestellt. Das Ensemblemittel der Veranderung des si-
mulierten Bedeckungsgrads (Mitte) zeigt in dquatorialen Gebieten groftenteils eine
Zunahme von bis zu 3 Prozentpunkten und eine Abnahme in extra-tropischen Brei-
ten zwischen 30° bis 40° um bis zu 5 Prozentpunkte. In der Siidhemisphére wird im
Ensemblemittel in den polaren Gebieten siidlich einer Breite von 60° eine Zunahme
des Bedeckungsgrades simuliert, wohingegen die polaren Gebiete der Nordhemisphéa-
re eine eher uneinheitliche Verdnderung zeigen. Im Nordatlantik und dem nérdlichen
Europa findet sich eine Zunahme der Bedeckungsgrads von etwa 1,5 Prozentpunkte
im PPE-Mittel. Dieses Klimasignal steht strukturell weitestgehend im Einklang mit
den im MME-Mittel des AR4 diagnostizierten Anderungen in Klimadnderungspro-
jektionen [Meehl et al., 2007]. Die Zunahme des Bedeckungsgrads in dquatorialen
Gebieten ist in dem EGMAM-PPE jedoch grofflichiger und um etwa einen Pro-
zentpunkt stiarker ausgepragt. Dariiberhinaus zeigt sich im EGMAM-PPE in den
polaren Regionen der Nordhemisphére nicht die raumlich konsistente Zunahme der
Bewolkung, wie sie im Ensemblemittel der Klimaprojektionen des Emissionsszean-
rios A1B [Nakicenovic und Swart, 2000] des AR4-MME auftritt.

Die Parameterunsicherheit in den beschriebenen Anderungen des Bedeckungsgrads
ist in der Abbildung [5.6] (unten) gezeigt. Eine signifikante Parameterunsicherheit in
den Verdnderungen des Bedeckungsgrads wird hauptséchlich iiber den tropischen
Ozeanen diagnostiziert, in die auch die Parameterunsicherheit der Temperatur fallt
(siehe Abb. [p.1]), was besonders deutlich im Nord-West Indischen Ozean ist. Dabei
beziehen sich die diagnostizierten Parameterunsicherheiten sowohl auf die Intensi-
tat (Parameterunsicherheit fiir Maxima der Signale), als auch auf die Ausdehnung
(Parameterunsicherheit in den Gebieten der Nullinie des Signals) der Anderungen
des Bedeckungsgrads.

Da insbesondere der Treibhauseffekt von Wolken mafgeblich von ihrer Temperatur
bestimmt wird, welche wiederum von Hohe und zonaler Position der Wolken abhén-
gig ist, werden diese Grofen im Folgenden betrachtet. In Abbildung wird das
Ensemblemittel iiber den zonal und dekadisch gemittelten Wolkenbedeckungsgrad
im vorindustriellen Grundzustand (oben), sowie das Ensemblemittel der simulierten
Anderung (Mitte) in dieser Groke gezeigt. Das Muster der Anderung des Bede-
ckungsgrades entspricht in seiner Struktur der Anderung der relativen Feuchte (vgl
Abb. Mitte), was auch fiir die Parameterunsicherheit in diesem Signal zutrifft.
Dieses Ergebnis spiegelt den engen Zusammenhang zwischen diesen Grofen wider
(siche GI.[3.4)). Es wird deutlich, dass die Wolkenbedeckung in den Modellsimulatio-
nen des PPE nah an der Tropopause zunimmt und darunter zuriickgeht, was eine
generelle Zunahme der maximalen Wolkenhohe bedeutet. Diese Anderung hat ihre
Maxima in den Aufstiegsregionen der Hadley-Zelle am Aquator und der Ferrel-Zelle
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um 60° nordlicher und siidlicher Breite und ist fiir die hohen Wolken in den Ab-
sinkbereichen um 30° weniger stark ausgeprigt (vgl. Abb. . Dieses Muster der
Verdnderung ist in seiner Struktur in Ubereinstimmung mit dem im Ensemblemit-
tel des AR4-MME diagnostizierten Bedeckungsgradinderungen [Meehl et al., 2007|
und auch mit Wolken auflésenden Modellen (CRMs) bestitigt [Tompkins und Craig,
1999, Bretherton et al., 2006|. Diese Anderung ist im EGMAM-PPE konsistent mit
der Zunahme der relativen Feuchte der mittleren, freien Troposphére (vgl. Abb.
in den Breiten der Zunahme hoher Wolken. Diese Zunahme fiihrt geméf der CAPE-
Schliefiung des verwendeten Schemas fiir tiefe Konvektion (siehe Kap. 7U einer
Intensivierung der tiefen Konvektion, welche die Zunahme hoher Wolken bewirkt.
Die Standardabweichung innerhalb des PPE ist insbesondere im Bereich der Maxima
des Signals von der internen Variabilitdt des Modells unterscheidbar. Das verdeut-
licht ein hohes Maf an Parameterunsicherheit in der Stirke der beschrieben Zu-
nahme. Das gilt insbesondere fiir das Maximum der Wolkenzunahme in der oberen
tropischen Troposphére, wo die Standardabweichung innerhalb des EGMAM-PPE
etwa ein Drittel der Zunahme im Ensemblemittel erreicht.

Die Abnahme der Wolkenbedeckung in subtropischen Regionen zeigt in den Regio-
nen der maximalen Abnahme weniger signifikante Standardabweichung als in den
Regionen der maximalen Gradienten im Bereich der Nulllinie des Signals. Das ver-
deutlicht eine Parameterunsicherheit beziiglich der Breitenlage der Absinkregionen
und der damit verbundenen Abnahme im Bedeckungsgrad. Dieser Zusammenhang
ist besonders auf der Stidhemisphére ausgeprégt ist.

Eine Zunahme des Bedeckungsgrades in der unteren tropischen Troposphéire zeigt
Maxima auf den Druckniveaus von etwa 800 hPa und 600 hPa, die mit etwa zwei
Prozentpunkten relativ zur Zunahme in der oberen Troposphéire gering ausfillt.
Diese Verdanderung kann mit einem erhohten Detrainment bei erhohter konvektiver
Aktivitdt in Zusammenhang gebracht werden [Zhang und Bretherton, 2008|. Diese
Signale zeigen Parameterunsicherheit in ihrer Hohe, was ebenfalls an der Standard-
abweichung in den Bereichen mit hohen Gradienten sichtbar wird.

Eine von der internen Variabilitit signifikant unterschiedliche Standardabweichung
in der Anderung des Bedeckungsgrades von bis zu 1,2 Prozentpunkten innerhalb
des PPEs ist in den Gebieten des 60. Breitengrads beider Hemisphéren bis zu ei-
nem Druckniveau von 200 hPa gegeben. Diese Parameterunsicherheit beschreibt eine
Parameterunsicherheit in Signalstirke der Zunahme in der Siidhemisphére und ei-
ne Unsicherheit in dem unverédnderten Bedeckungsgrad auf der Nordhemisphéire im
Ensemblemittel in diesen Breiten.
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Abbildung 5.6: Ensemblemittel iiber den dekadisch gemittelten vertikalen Bedeckungs-
grad im Grundzustand (oben) die simulierten Anderungen dieser Grofe (Mitte) und die
signifikant von der internen Variabilitdt unterscheidbare Standardabweichung (unten) in-
nerhalb des Ensembles.
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Abbildung 5.7: Vertikalschnitt des Ensemblemittels iiber den zonal und dekadisch gemit-
telten Bedeckungsgrad im Grundzustand (oben), das Ensemblemittel der Verédnderungen
des Bedeckungsgrades (Mitte) und die signifikante Standardabweichung dieser Grofe (un-
ten) innerhalb des Ensembles, fiir die das Klimasignal nochmals durch eine griine Linie
(keine Anderung), eine rote (+2,0 Prozentpunkte) und eine blaue Linie (-1,5 Prozentpunk-
te) gekennzeichnet ist. Kontourlinien (schwarz) zeigen die Standardabweichung innerhalb
des Ensembles.
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Abbildung 5.8: Vertikalschnitt des Ensemblemittels iiber den zonal und dekadisch ge-
mittelten Fliissigwassergehalt im Grundzustand (oben), das Ensemblemittel der Veran-
derungen des Fliissigwassergehalts (Mitte) und die signifikante Standardabweichung dieser
Grofe (unten) innerhalb des Ensembles, fiir die das Klimasignal nochmals durch eine griine
Linie (keine Anderung), eine rote (+1,5 mg/kg) und eine blaue Linie (-1,5 mg/kg) gekenn-
zeichnet ist. Kontourlinien (schwarz) zeigen die interne Variabilitit kenntlich gemacht.

65



KAPITEL 5. ENSEMBLEAUSWERTUNG

Die Strahlungseigenschaften von Wolken, insbesondere deren Albedo, werden we-
sentlich durch ihren Fliissigwassergehalt bestimmt (siche Kap. [3.3.1). Die Aus-
wertung dieser Grébe in den PPE-Simulationen ist in Abbildung dargestellt.
Im Grundzustand findet sich eine trimodale Verteilung des maximalen Fliissigwas-
sergehalts der Wolken fiir die bodennahen Wolken der Tropen und den Bereichen
zyklonaler Aktivitit der mittleren Breiten, die weitestgehend in Ubereinstimmung
mit Beobachtungen steht (vgl. z.B. [Greenwald et al., 1995]). Die Veréinderung des
Fliissigwassergehalts der Wolken nach Verdopplung der C'Os-Konzentration (Mitte)
zeigt im Wesentlichen eine verstiarkte Ausprigung dieses Musters mit einer pol-
wartigen Verschiebung der Maxima in den mittleren Breiten. Dieses Signal ist in
Ubereinstimmung mit der Ausweitung der Hadley-Zelle und der polwirtigen Ver-
schiebung der Ferrel-Zelle (siehe Abb. sowie der Temperaturzunahme in hohen
Breiten (siche Abb. . In der freien Atmosphére oberhalb von etwa 600 hPa,
ebenso wie in polare Regionen, in denen Wolken vornehmlich in gemischter Phase
auftreten, wird eine Zunahme des Fliissigwassergehalts der Wolken simuliert. Diese
Zunahme entspricht der erhohten Temperatur dieser Wolken (vgl. Kap. [5.2) und der
damit verbundenen Zunahme des Fliissigwassergehalts zu Lasten ihres Eisanteils.
In den Tropen ist die simulierte Zunahme in bodennahen Schichten bis zu einem
Maximum von 5 7 auf einem Druckniveau von etwa 800 hPa zu finden. Eine Zu-
nahme des Fliissigwassergehalts bodennaher tropischer Bewolkung ist im Einklang
mit der Clausius-Capeyron Gleichung [Somerville und Remer, 1984) Betts und Hars-
hvardhan, 1987] und steht in verschiedenen Klimamodellen im Zusammenhang mit
einer reduzierten Stabilitit der Grenzschicht der Atmosphére in einem sich erwér-
menden Klima [Zhang und Bretherton, 2008, Wyant et al., 2009], was dariiber hin-
aus auch fiir die Atmosphére empirisch belegt werden kann |[Klein und Hartmann,
1993] Bony et al., 1997]. Die reduzierte Stabilitdt in der Grenzschicht hat zur Folge,
dass der Anteil von Cumuluswolken mit hohem Fliissigwassergehalt zu Lasten stra-
tiformer Wolken mit geringerem Fliissigwassergehalt steigt [Meehl und Washington,
1995| Zhang und Bretherton, 2008, Wyant et al., 2009]. Dabei spielt fiir die EGMAM-
Ergebnisse ebenfalls die im Vergleich zu AGCMs mit Mischungsschichtozean redu-
zierte SST-Erhohung eine Rolle, die zu einer Zunahme des Fliissigwassergehalts der
tropischen Bewolkung in Klimadnderungssimulationen [Yao und Genio, 2002 und
dadurch zu einer Verstirkung dieses Effekts fiihren kann.

Oberhalb der planetaren Grenzschicht, auf einem Druckniveau von 700 hPa, wird im
im Ensemblemittel eine Abnahme des Fliissigwassergehalts (etwa 1,5 ’,’j—gg im dqua-
torialen Bereich) simuliert. Die Abnahme des Fliissigwassergehalts der Wolken ist
zwischen 30° und 40° nordlicher Breite und 30° und 45° siidlicher Breite vertikal
ausgedehnt und erstreckt sich etwa von 800 hPa bis 600 hPa. Diese Abnahme ist in
der Siidhemisphére, mit einer Abnahme von 5 74, intensiver, als in der Nordhemi-
sphére. Dieses Signal ist im Einklang mit den dargestellten Abnahmen der relativen
Feuchte (siehe Kap. und des Bedeckungsgrades (siehe Kap. , die ebenfalls
im Zusammenhang mit der Ausweitung der Hadley-Zelle (siehe Abb. stehen.
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Die Parameterunsicherheit in den beschriebenen Klimaidnderungssignalen in den ho-
hen und mittleren Breiten ist vergleichsweise gering (maximal 1,3 2¢) fiir die An-
derung des Fliissigwassergehalts in den Wolken gemischter Phase, was auch fiir das
Verhéltnis der Unsicherheit zum Signal gilt (kleiner als 0,5). Dieses Ergebnis ver-
deutlicht, dass die Zunahme des Fliissigwassergehalts in diesen Regionen priméar
durch die Temperaturdnderung und weniger von den untersuchten mikrophysikali-
schen Wolkenprozessen abhéngt.

Im Vergleich dazu ist die Parameterunsicherheit mit bis zu 4 %; besonders hoch
fiir die Zunahme des Fliissigwassergehalts der tiefen Wolken im tropischen Bereich
auf einem Druckniveau 800 hPa. Dieses Mals an Paramterunsicherheit erreicht also
nahezu die Stirke des mittleren Signals in diesem Bereich und zeigt damit einen star-
ken Einfluss der Stérungsparameter auf die vermehrte Bildung konvektiver feuchter
Wolken in einem erwdrmten Klima. Dabei ist auch der diagnostizierte Zusammen-
hang zwischen den Storungsparametern und SST-Anderungen in den Tropen von
Bedeutung (siehe Kp. [5.2)), der die beschriebene Riickkopplung durch die Abnahme
der Stabilitdt in der Grenzschicht und die damit verbundene Zunahme des Fliis-
sigwassergehalts [Zhang und Bretherton, 2008, Wyant et al., 2009| verstirken oder
dédmpfen kann.
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5.5 Wolkenriickkopplungen

Es werden im Folgenden die in Kapitel [2] eingefiihrten Wolkenriickkopplungen ana-
lysiert, die sich aus den dargestellten Klimdnderungen in den Simulationen des PPE
ergeben.

Die Analyse der dekadisch und global gemittelten Wolkenriickkopplungen fiir die ein-
zelnen Ensemblemitglieder sind in Abbildung als Balkendiagramm dargestellt.
Die globalen kurzwelligen Wolkenriickkopplungen betragen im Mittel -0,95 WﬂK und
zeigen einen Unsicherheitsbereich von 0,71 % (vom Maximum -0,59 bis Minimum
-1,30). Im Vergleich dazu sind die positiven langwelligen Wolkenriickkopplungen im
Mittel mit 0,44 % vom Betrag weniger als halb so stark und zeigen mit 0,34 %
(0,29 bis 0,63) auch einen entsprechend kleineren Unsicherheitsbereich. Die Gesam-
triickkopplung der Wolken fillt infolgedessen mit im Mittel -0,51 WiK insgesamt ne-
gativ aus. Mit einem Maximum von -0,30 WK—K und einem Minimum von -0,80 %
ergibt sich ein Unsicherheitsbereich mit 0,50 m‘;VK fiir diese Grofe. Damit variiert
die Starke der (negativen) Gesamtwolkenriickkopplung allerdings um das 2,5-fache
und das Signal ist im Ensemblemittel von der gleichen Grofen, wie die Streuung
innerhalb des Ensembles.

Es wird allerdings deutlich, dass alle Ensemblemitglieder positive langwellige und
negative kurzwellige Wolkenriickkopplungen simulieren. Durch im Betrag grofiere
kurzwellige Riickkopplung fillt die Gesamtriickkopplung der Wolken insgesamt ne-
gativ fiir alle Ensemblemitglieder aus. Das Vorzeichen der negativen Gesamtwol-
kenriickkopplung und ebenso wie fiir deren kurz- bzw. langwellige Komponenten
ist unabhéngig von den Storungsparametern und ist somit ein robustes Signal der
durchgefiihrten Untersuchung.

Um die Beitrdage der Wolkenriickkopplungen zur Strahlungsbilanz des Klimasystems
besser verstehen zu kénnen, ist es sinnvoll iiber deren globale Auswertung hinaus
deren raumliche Verteilungen zu betrachten. Dazu werden die lokalen Riickkopp-

lungsparameter ausgewertet (siehe Kp. .

5.5.1 Kurzwellige Wolkenriickkopplungen

Die kurzwelligen Wolkenriickkopplungen (siehe Abb. oben) sind im Ensemble-
mittel, mit der Ausnahme zweier zonaler Binder entlang der 40. Breitengrade der
Nord- bzw. Siidhemisphére, weitestgehend negativ. Diese Struktur ist in sehr gu-
ter Ubereinstimmung mit der simulierten Versinderung des Fliissigwassergehalts der
Wolkenvorkommen (vgl. Abb. Mitte). Die Zunahme des Fliissigwassergehalts
in den Tropen und den bodennahen Schichten polwérts von 50° auf beiden Hemi-
sphéren fiihrt zu einer erhéhten Wolkenalbedo in diesen Gebieten, also negativer
Wolkenriickkopplung im kurzwelligen Strahlungsspektrum.

Eine hohe Ensemblestandardabweichung der kurzwelligen Wolkenriickkopplungen
(siche Abb. unten) zeigt sich in der Region der Eiskante der Antarktis, in
denen ein hoher Gradient des Signals vorliegt, aber auch die Standardabweichung
des Temperatursignals hoch ist (siche Abb. [5.2). Diese Unterschiede der kurzwelli-
gen Wolkenriickkopplungen in verschiedenen Ensemblemitgliedern in diesem Gebiet
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Abbildung 5.9: Griine (rote) Balken zeigen die Stérke der langwelligen (kurzwelligen)
Wolkenriickkopllungen der einzelnen Ensemblemitglieder des PPEs. Blaue Balken zeigen
die Gesamtriickkopplungen der Wolken, die sich durch Addition der jeweiligen lang- und
kurzwelligen Wolkenriickkopplungen ergeben.

sind teilweise durch die Problemen der Simulation der Temperatur im siidlichen In-
dischen Ozean, bzw. dem Siidlichen Ozean (siehe Kap. sowie multidekadischer
Variablitdt der Ausdehnung des Seeeises im Siidlichen Ozean verursacht.

Dariiber hinaus zeigen die kurzwelligen Riickkopplungen der Stidhemisphére um 40°
stidlicher Breite eine Parameterunsicherheit (sieche Abb. unten). Die Standard-
abweichung in diesen Gebieten zeigt sich besonders hoch im Bereich des Ubergangs
von positiven und negativen kurzwelligen Wolkenriickkopplungen (sieche Abb.
Mitte) und betrégt hier etwa 1 bis 1,5 % Das verdeutlicht die Parameterunsi-
cherheit in der genauen Lokalisierung dieses Ubergangs, wie sie sich dazu konsistent
auch fiir die dekadisch gemittelte Vertikalgeschwindigkeit (vgl. Abb. , den Be-
deckunsgrad (vgl. Abb. 5.7 unten) und die relative Feuchte (vgl. Abb.[5.4 unten) in
diesen Breiten zeigt. Die Standardabweichung in der Simulation kurzwelliger Wol-
kenriickkopplungen innerhalb des Ensembles ist mit bis zu 2,5 % ebenfalls in
den tropischen Bereichen relativ hoch, in denen dazu konsistent auch die Parame-
terunsicherheit in der Zunahme des Fliissigwassergehalts der flachen Wolken sehr
hoch ist (siehe Abb. unten). Dies zeigt den direkten Zusammenhang der Para-
meterunsicherheit in der Anderung des Fliissigwassergehalts bodennaher tropischer
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Bewo6lkung mit der Parameterunsicherheit in den kurzwelligen Wolkenriickkopplun-
gen im tropischen Bereich. Fiir die Stirke der kurzwelligen Wolkenriickkopplungen
wird dadurch nochmals die Bedeutung des sensiblen Prozesses der Zunahme des
Fliissigwassergehalts bodennaher Wolken insbesondere in den Tropen betont (vgl.
Abb. unten), der durch parameterabhingige SST-Anderungen (sieche Abb.
unten) verstirkt oder geddmpft werden kann.

5.5.2 Langwellige Wolkenriickkopplungen

Das Muster der langwelligen Wolkenriickkopplungen (sieche Abb. entspricht im
wesentlichen dem Negativ der kurzwelligen Wolkenriickkopplungen (vgl. Abb. [5.10).
In den polaren Regionen bis hin in die geméRigten Breiten sowie in den tropischen
Regionen werden im Ensemblemittel positive langwellige Wolkenriickkopplungen si-
muliert, jedoch negative in zonalen Bindern um etwa 45° auf beiden Hemisphéren.
Diese negativen langwelligen Wolkenriickkopplungen sind fiir die ozeanischen Gebie-
te der Siidhemisphére deutlicher ausgeprigt, als in der Nordhemisphére, wo abwei-
chend von dem beschriebenen Muster, auf dem nordamerikanischen und asiatischen
Kontinent teilweise positive langwellige Wolkenriickkopplungen in diesen Breiten si-
muliert werden.

Die diagnostizierte Struktur der langwelligen Wolkenriickkopplungen folgt somit im
wesentlichen der vertikalen Verdnderung des Bedeckungsgrades (vgl. Abb. Mit-
te). Die Gebiete der Maxima der langwelligen Wolkenriickkopplung fallen zusammen
mit denen der Maxima der Zunahme von hohen Wolken oberhalb von 200hPa, in
denen die Zunahme der hohen Wolken zu einer Zunahme des Treibhauseffekts der
Wolken fiihrt. Auch die Maxima der Parameterunsicherheit dieser Grofen fallen in
die selben Regionen, was insbesondere die Tropen, aber auch die Regionen um etwa

45° siidlicher Breite sind (vgl. Abb. [5.7 unten).

5.5.3 Gesamtriickkopplung der Wolken

Abbildung zeigt die Summer der kurz- und langwelligen Wolkenriickkopplun-
gen zu der Gesamtriickkopplung der Wolken (additive Aufspaltung; siehe Kap. .
Das sich ergebende Muster fiir die Gesamtriickkopplung der Wolken ist dhnlich dem
der kurzwelligen Wolkenriickkopplungen (vgl. Abb. . Dadurch wird die Domi-
nanz der kurzwelligen gegeniiber langwelligen Wolkenriickkopplungen ebenso wie im
globalen Mittel (siehe Abb. auch regional deutlich. Auch die Parameterunsicher-
heit enspricht der Verteilung fiir die kurzwelligen Wolkenriickkopplungen, was die
wesentlich gréfsere Unsicherheit in dieser Groke im Vergleich zu den langwelligen
Riickkopplungen verdeutlicht. Allerdings ist die Parameterunsicherheit der Gesam-
triickkopplung der Wolken insbesondere in den Tropen deutlich geringer als fiir die
kurzwelligen Wolkenriickkopplungen, die dort maximale Parameterunsicherheit auf-
weisen. Dieses Ergebnis deutet auf kompensierende Unsicherheiten zwischen kurz-
und langwelligen Wolkenriickkopplungen.
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kurzwellige Wolkenrueckkopplung [W/mx2 K]
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Abbildung 5.10: Ensemblemittel (oben) und Ensemblestandardabweichung (unten) der
kurzwelligen Wolkenriickkopplungen innerhalb des Ensembles. Fiir die Standardabwei-
chung wird nur die von der internen Variabilitdt signifikant abweichende Standardabwei-
chung farbig dargestellt.
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langwellige Wolkenrueckkopplung [W/m*2 K]
I 0 0
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Abbildung 5.11: Ensemblemittel (oben) und Ensemblestandardabweichung (unten) der
langwelligen Wolkenriickkopplungen innerhalb des Ensembles. Fiir die Standardabweichung
wird nur die von der internen Variabilitit signifikant abweichende Standardabweichung
farbig dargestellt.
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Wolkenrueckkopplung [W/m*2 K]
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Standardabweichung [W/mx2 K]
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Abbildung 5.12: Ensemblemittel (oben) und Ensemblestandardabweichung (unten) der
Gesamtwolkenriickkopplung innerhalb des Ensembles. Fiir die Standardabweichung wird
nur die von der internen Variabilitit signifikant abweichende Standardabweichung farbig
dargestellt.

73



KAPITEL 5. ENSEMBLEAUSWERTUNG

Um den Zusammenhang zwischen kurz- und langwelligen Wolkenriickkopplungen
(Awsw und Ay rw) zu iiberpriifen, wird eine Regressionsanalyse fiir die global ge-
mittelten Wolkenriickkopplungen (Awsw und Ay ) innerhalb des PPE durchge-
fiihrt (zugehoriges Streudiagramm als Abb. [5.13)). Dabei zeigt sich eine negative
lineare Beziehung zwischen diesen Riickkopplungen innerhalb des PPE. Eine linea-
re Regression nach der Methode der kleinsten Quadrate [von Storch und Zwiers,
2001] liefert einen Zusammenhang mit einem Bestimmtheitsgrad von 0,865. Dieser
Zusammenhang lasst sich funktional beschreiben durch:

Mwviw = —0,492 - Aysw — 0,021 (5.1)

Dadurch wird deutlich, dass fiir unterschiedliche Modellversionen eine verstirkte
negative Wolkenriickkopplung relativ zum Standardmodell um etwa 50% von einer
erhohten positiven Wolkenriickkopplung kompensiert wird. Diese Beziehung fiihrt
daher innerhalb des EGMAM-PPE zu einer reduzierten Streuung in den Gesamt-
riickkopplungen der Wolken (0,50%) im Vergleich zu den kurz- bzw. langwelligen

Komponenten (0,85% bzw. 0,59mV2VK).

Diese Beziehung wird durch den Vergleich der Anderungen des Fliissigwassergehalt
bodennaher Bewdlkung und hoher Wolken ersichtlich (vgl. Abb. Mitte und Abb.
Mitte). Dabei wird deutlich, dass in den Breiten der maximalen Zunahme der
Wolken in der oberen Troposphére auch die Zunahme des Fliissigwassergehalts der
bodennahen Wolken maximal ist, was den Zusammenhang zwischen der Zunahme
des Treibhauseffekts der Wolken bei gleichzeitiger Zunahme der negativen Wolkenal-
bedoriickkopplung beschreibt.

Dafiir sind folgende Zusammenhinge von Bedeutung: In den mittleren Breiten wer-
den Wolken sehr stark durch synoptischskalige zyklonale Aktivitit beeinflusst. Es
kann empirisch gezeigt werden, dass es dabei in den Regionen synoptischskaligen
Aufstiegs zur Bildung von Frontalwolken mit hohen Tops sowie gleichzeitig in den
Absinkregionen zur Bildung bodennaher optisch dichter Bewtlkung (Cumulus und
Stratocumulus) kommt [Norris und Tacobellis, 2005].

Die Zunahme des Fliissigwassergehalts bodennaher Wolken in den Tropen wird
durch reduzierte Stabilitit und der damit verbundenen erhéhten konvektiven Aktivi-
tdt in der atmosphérischen Grenzschicht begiinstigt, die zu einer vermehrten Bildung
von Cumuluswolken mit hohem Fliissigwassergehalt fithren |[Zhang und Bretherton,
2008, Wyant et al., 2009]. Gleichzeitig sind in den Abstiegsregionen der Tropen,
etwa in der Walker-Zirkulation, bodennahe Wolken verantwortlich fiir einen hohen
Albedoeffekt tropischer Bewolkung [Bony et al., 2006). Die beteiligten Prozesse, die
zu diesen Wolkenbildungen in der unteren Troposphére fiihren, sind demnach neben
lokalen thermodynamischen Bedingungen, auch positiv von Anderungen der grof-
skaligen atmosphérischen Zirkulation abhéngig, wie es auch in Beobachtungsdaten
deutlich wird [Norris und Klein, 2000]. Ein Verstdrkung der Zirkulation in den Tro-
pen fiihrt aber nach vereinfachten Modellen tropischer Dynamik ebenfalls zu einer
Zunahme der Feuchte in der freien Troposphére [Kelly und Randall, 2001|, wie es
auch im mittleren Klimasignal innerhalb des EGMAM-PPE deutlich wird (siehe
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Abbildung 5.13: Streudiagramm fiir die global gemittelten langwelligen (Ordinate)
und kurzwelligen (Abszisse) Wolkenriickkopplungen der einzelnen Modellversionen des
EGMAM-PPE (blaue Punkte). Die Standardversion EGMAM (v0) ist als roter Punkt
eingetragen. Die Regressionsgerade y=f(x) und der Bestimmtheitsgrad r der Regression
sind im Diagramm angegeben.

Abb. Mitte). Diese Feuchtezunahme fiithrt geméf der CAPE-Schliefung fiir tiefe
Konvektion (siche Kap. zu einem intensivierten konvektiven Vertikaltrans-
port, der wiederum die Zunahme der hohen Wolken (sieche Abb. und dadurch
die erhohte langwellige Wolkenriickkopplung bewirkt.

Es sei an dieser Stelle auch angemerkt, dass fiir die Strahlungsbilanz der Tropen im
heutigen Klima ein sich ausgleichendes Verhéiltnis zwischen kurz- und langwelliger
Strahlungsbeitrigen der Wolken beobachet werden kann [Ramanathan et al., 1989).
Auch beobachtete Anderungen z.B. der Hadley-Zirkulation in der letzten Dekade
[Chen et al., 2002, Mitas und Clement, 2005| fithren in Sensitivitatsstudien zu kei-
ner Anderungen dieses Verhiltnisses [Clement und Soden, 2005], was insgesamt den
Zusammenhang zwischen positiven und langwelligen Wolkenriickkopplungen unter-
stiitzt.
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5.6 Einzelparameter

In diesem Abschnitt werden die Beitrige einzelner Storungsparameter zu den Wol-
kenriickkopplungsmechanismen analysiert. Um die Abhéngigkeit der kurz- bzw. lang-
welligen Wolkenriickkopplungen (A sw und Ay rw) von einzelnen Stérungsparame-
tern abzubilden, wird unter der Annahme eines linearen Zusammenhangs eine mul-
tivariate lineare Regression (MVR) [Wilks, 2005| durchgefiihrt. Fiir diese Regression
werden die vorliegenden 31 Werte der fiinf Stérungsparameter P; (siehe Kp.
verwendet, um einen linearen Zusammenhang der Form

A= By + B1 Pentr + B2 Pueser + 83 Pxonv + B4 Prrs + 085 PrecENn

zu jeweils einem der Riickkopplungsparameter A\ sy bzw. Awsw zu detektieren. Da
die Stérungsparameter P; selbst sowie deren Variationen und die Grofe der Riick-
kopplungsparameter nicht in einem vergleichbaren Verhiltnis stehen, werden die
in die Auswertung eingehenden Daten zunéchst standardisiert. Die auf Grundlage
dieser standardisierten Daten durchgefiihrte MVR bestimmt dementsprechend die
standardisierten Regressionskoeffizienten ; (im Folgenden auch nur als Regressi-
onskoeffizient bezeichnet) fiir den Zusammenhang von Stérungsparametern P; und
Riickkopplungsparametern Ay sw bzw. Ay g .

Um auf einen signifikanten Einfluss der einzelnen Parameter auf die jeweiligen Riick-
kopplung A zu testen, wird als Nullhyphotese angenommen, dass keiner der Para-
meter P; Einfluss auf A zeigt, also §; = 0 fiir ¢ € {1,...,5}. Dieser Test entspricht
einem zweiseitigen T-Test fiir die Verteilung des Verhiltnisses aus Regressionskoef-
fizienten und Standardfehler. Daraus wird eine Irrtumswahrscheinlichkeit (p-Wert)
bestimmt, welche das Signifikanzniveau des durchgefiihrten Tests wiedergibt [Wilks,
2005).

5.6.1 Regressionsanalyse

Die lineare Regression (siehe Tab. zeigt, dass auf die kurzwelligen Wolken-
riickkopplungen (A sy) der Entrainmentparameter (Pgyrgr) und der Konversi-
onsparameter von Wolkenwasser zu Regen (Pxony) signifikanten (Signifikanzniveau
von iiber 95%) Einfluss zeigen.

Der positive Regressionskoeflizient fiir Pgnrr (0,82) verdeutlicht eine Zunahme der
kurzwelligen Wolkenriickkopplung (Abschwichung der negativen Riickkopplung) bei
einer Erhéhung von Pgyrgr. Fiir Pxony zeigt sich ein negativer Regressionskoeffizi-
ent, was eine Reduktion der kurzwelligen Wolkenriickkopplungen (Verstirkung der
negativen Riickkopplung) bei Erhohung dieses Parameters bedeutet.

Der Vergleich der standardisierten Regressionskoeffizienten zeigt, dass der Entrain-
mentparameter nach der lineare Regression den grofiten Einfluss auf die kurzwelligen
Wolkenriickkopplungen aufweist. Die Parameter Pyepggr, Prrs und Preaen zeigen
nach der linearen Regression keinen statistisch signifikanten Einfluss auf Ay gy .
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Dabei ist zu beriicksichtigen, dass die Stérungen der einzelnen Parameter alle bis
zu einer einheitlichen inakzeptablen Anderung der Gleichgewichtstemperatur im
Grundzustand gedndert und somit in einem vergleichbaren physikalischen Rah-
men gestort werden (siehe Kap. [f). Dadurch wird auch ein Unterschied im Einfluss
der Storungsparameter auf die Klimasensitivitdt im Vergleich zum Einfluss auf die
Gleichgewichtstemperatur des heutigen Klimas deutlich.

Eine signifikante Abhéngigkeit der langwelligen Wolkenriickkopplungen (Ay 1)
wird in Ubereinstimmung mit den fiir A\ gy gefundenen Zusammenhinge nur fiir
die Parameter Ppyrr und Prony ermittelt (siehe Tab. [5.6.1). Der diagnostizier-
te Zusammenhang zwischen Pgpyrr und Ay beschreibt eine Abschwéichung der
positiven langwelligen Wolkenriickkopplungen bei Erhéhung von Pgpyrg. Fiir eine
Erhohung von Pgoyy wird hingegen innerhalb des EGMAM-PPE eine Verstirkung
dieser Wolkenriickkopplung ermittelt.

Die durch die MVR gefundenen Zusammenhénge stehen im Einklang mit den ana-
lysierten kurzwelligen Wolkenriickkopplungen fiir die Einzelparameterstérungen der
Parameter Pgyrr (Vgl. Ensemblemitglied v1 (Pgyrgr hoch) und v6 (Pgyrr niedrig)
in Abb. und Pxony (Vgl. Ensemblemitglied v3 (Pxony hoch) und v8 (Pxonv

niedrig) in Abb. [5.9).

Fiir die signifikant einflussreichen Parameter Prpyrr und Pgoyy zeigen sich
jeweils entgegen gesetzte Vorzeichen fiir den Einfluss dieser Parameter auf die kurz-
bzw. langwelligen Wolkenriickkopplungen (Awsw bzw. Awrw), was in Ubereinstim-
mung mit der Antikorrelation dieser Riickkopplungen innerhalb des EGMAM-PPE
steht (siehe Kap. |5.5)). Da die signifikant einflussreichen Parameter (Pgyrr und
Pronv) den Feuchtetransport durch konvektive Aktivitat beeinflussen, verdeutlicht
dieses Ergebnis die Bedeutung der Konvektion fiir die diagnostizierte Antikorrelati-
on zwischen kurz- und langwelligen Wolkenriickkopplungen.

Um die Zusammenhinge zwischen den Storungsparametern und den simulierten
Wolkenriickkopplungen zu verdeutlichen, werden im Folgenden die Einzelvariationen
der Parameter mit signifikantem Einfluss (Pryrr und Pxony) auf die Wolkenriick-
kopplungen untersucht. In dem in dieser Arbeit erzeugten PPE werden Einzelpa-
rameterstorungen in den ersten zehn Ensemblemitglieder vorgenommen (siehe Tab.
, vl bis v10). Da fiir jeden der fiinf Stérungsparameter ein Ensemblemitglied mit
hohem bzw. niedrigem Wert vorliegt, kann durch Differenzenbildung die Auswirkung
der jeweiligen Parameteranderung untersucht werden. Wie aus den vorigen Kapiteln
deutlich wird, besteht ein enger Zusammenhang zwischen der Vertikalstruktur der
Bewdlkungsinderung und den langwelligen Wolkenriickkopplungen sowie der Ande-
rung des Fliissigwassergehalts der Wolken und den kurzwelligen Wolkenriickkopp-
lungen. Daher werden diese Grofen auf den Einfluss der Parameterstérungen von
Prnrr und Prony untersucht.
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‘ Parameter ‘ PenTR ‘ PupsEr ‘ Pronv ‘ Pprs ‘ PrecEN ‘

Awsw
1] 0,8176 0,0013 | -0,6448 | 0,01029 | 0,2405
- 0.1543 | 0,1467 | 0.1326 | 0.1146 | 0,1271

p-Wert | 5,2074 | 0,0088 | -4,8628 | 0,8982 | 1,8022
F-Wert | 11,0022

AwLw
3 20,7525 | -0,0894 | 08267 | -0,1989 | 0,0635
- 20,2612 | 02323 | 0,4424 | -0,0585 | -0,0808

p-Wert | -3,9440 | -0,4930 | 5,0440 | -1,4039 | 0,4045
F-Wert | 6,0631

Tabelle 5.1: Regressionstabelle fiir die fiinf Stérungsparameter mit standardisierten Re-
gressionskoeffizienten (3), Standardfehler der Regression (o), p-Wert fiir die Signifikanz
des geschétzten Regressionskoeffizienten und F-Wert fiir die MVR zwischen den Riick-
kopplungsparametern und Stérungsparametern. Ein positiver Regressionskoeffizient 3 be-
schreibt eine Verstarkung der Riickkopplungsparameter bei Erhéhung des jeweiligen Para-
meters P;.

5.6.2 Der Entrainmentparameter Pgyrg

In Abb. wird der Einfluss einer Erhéhung von Pgryrgr auf das Klimasignal im
Bedeckungsgrad sowie im Fliissigwassergehalt der Wolken dargestellt. Dazu wird
die Differenz der dekadisch gemittelten Klimasignale (Differenz aus 2 x COy und
1 x CO,) der Ensemblemitglieder v1 und v6 gebildet (siehe Tab. [4.2)(Abb.
entspricht somit der Visualisierung der Differenz von Differenzen).

Fiir die Verdnderung des Bedeckungsgrades zeigt sich bei einer Erhéhung von Pgyrr
eine Abschwichung der Zunahme der hohen Wolken an der Tropopause. Diese Ab-
schwachung ist gleichbedeutend mit einer Abschwichung der positiven langwelligen
Wolkenriickkopplung (vgl. v1 und v6 in Abb. . Diese Anderung ist in Uberein-
stimmung mit dem negativen Regressionskoeffizienten fiir Ppyrg im linearen Modell
fiir Awrw (siehe Tab.[5.6.1). Der Einfluss der Parameterstorung betréigt bis zu 50%
des in Kapitel gezeigten Ensemblemittels der Klimasignale fiir diese Grofse und
geht dabei teilweise iiber die signifikante Standardabweichung im PPE hinaus (vgl.
Abb. . Dies macht die besondere Bedeutung des Entrainmentparameters fiir die
langwelligen Wolkenriickkopplungen deutlich, was durch den standardisierten Re-
gressionskoeffizienten von -0,75 (siche Tab. bestitigt wird.

Fiir das Klimasignal der Anderung des Fliissigwassergehalts der Wolken bewirkt

die Erhéhung von Pgyrgr in den Tropen eine Abschwichung der Zunahme dieser

Groke in der unteren Troposphére zwischen etwa 700hPa und 800hPa (siehe Abb.

unten) im Vergleich zum Ensemblemittel (vgl. Abb. [5.8| Mitte). In der unteren

Grenzschicht wird zwar ebenfalls eine Verstirkung der Zunahme des Fliissigwas-
mg

sergehalts simuliert, diese ist jedoch vom Betrag (2 E) und ihrer vertikalen Aus-
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Abbildung 5.14: Einfluss einer Erhéhung des Entrainmentparameters Ppyrr auf die
Anderung der dekadischen Mittel des zonal gemittelten (i) Bedeckungsgrades (oben)
und (ii) des Fliissigwassergehalts der Wolken (unten) durch die Verdopplung der COs-
Konzentration (Differenz der Klimasignale der Einzelparametervariationen vl und v6).
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dehnung deutlich geringer, als die dariiber simulierte Abschwéchung (bis zu 3,5 %’).
Insgesamt fiihrt der beschriebene Einfluss einer Erh6hung des Entrainentparameters
zu einer Abschwichung der Zunahme des Fliissigwassergehalts bodennaher Wolken
und damit zu einer deutlichen Abschwéchung der simulierten negativen kurzwelli-
gen Wolkenriickkopplungen in den zu Grunde liegenden Einzelparametervariationen
(v1l: Awsw = —0, 85%, vB: Awsw = —1, 27%). Dieser Einfluss wird durch einen
negativen Regressionskoeffizienten in der durchgefithrten MVR auf Basis der PPE-
Daten bestatigt. Der vergleichsweise hohe Regressionskoeffizient von 0,82 ist durch
die relativ starke Abschwichung der Zunahme im Fliissigwassergehalt der unteren
Troposphére begriindet, die im Bereich des im PPE-Mittel simulierten Klimasignals
dieser Grofe liegt und in etwa die Grofe der Standardabweichung innerhalb des PPE
hat (vgl. Abb. . Ebenso wie fiir die simulierten langwelligen Wolkenriickkopplun-
gen zeigt sich also ein relativ hoher Regressionskoeffizient, jedoch entgegengesetzten
Vorzeichens.

Fiir die Wolkenriickkopplungen lésst sich also ein vergleichsweise starker Einfluss
des Parameters fiir turbulentes Entrainment feststellen. Dieses Ergebnis ist durch
den Einfluss dieses Parameters auf die Verdnderungen des Bedeckungsgrades nahe
der Tropopause und auf den Fliissigwassergehalt in der unteren Troposphére der
Tropen begriindet. Diese Anderungen weisen eine kompensierende Wirkungen fiir
die Gesamtwolkenriickkopplungen auf. Es wird ebenfalls deutlich, dass sich trotz
des starken Einflusses der Stérung des Entrainmentparameters nicht das Vorzeichen
der durch EGMAM simulierten kurz- und langwelligen Wolkenriickkopplungen bzw.
der dafiir verantwortlichen Anderungen hoher Wolken und des Fliissigwassergehalts
bodennaher Wolken &ndert.

5.6.3 Die Konversionsrate Prony

In Abb. wird der Einfluss einer Erhéhung der Konversionsrate von Wolkentrop-
fen zu Regen in Aufwinden (Pxony) auf das Klimasignal im Bedeckungsgrad und
dem Fliissigwassergehalt der Wolken dargestellt. Die dargestellte Anderung ist die
Differenz der jeweils dekadisch gemittelten Klimasignale (Differenz aus 2 x CO, und
1 x CO,) der Ensemblemitglieder v3 und v8. Die Erhéhung des Parameters Pxony
bewirkt im Bezug auf das Klimasignal im Ensemblemittel (vgl. Abb. eine we-
niger stark ausgeprigte Abnahme der Wolken zwischen den Druckniveaus von etwa
500hPa und 150hPa und nur eine geringe Wirkung auf die Zunahme héherer Wol-
ken. Dieser Einfluss stellt somit eine Minderung der Transmissivitit fiir langwellige
Strahlung insbesondere der mittleren Troposphére dar und bewirkt im globalen Mit-
tel eine Zunahme der langwelligen Wolkenriickkopplung (Awpw) um 0,23 (vgl.
Ensemblemitglieder v3 und v8 in Abb. [5.9). Die Zunahme bzw. die weniger starke
Abnahme der Bewdlkung der mittleren Atmosphére im Klimasignal durch die Er-
hohung des Parameters Pgony ist mit {iber einem Prozentpunkt in etwa von der
Grofke der im Ensemblemittel simulierten Abnahme der Bew6lkung in diesem Be-
reich. Das verdeutlicht den relativ starken positiven Einfluss der Konversionsrate
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von Wolkentropfen zu Regen in Aufwinden (Pxony) auf die simulierten langwel-
ligen Wolkenriickkopplungen (Aypw ). Dieser Zusammenhang wird ebenfalls durch
den vergleichsweise hohen Regressionskoeffizienten von 0,82 in der MVR zwischen
Storungsparametern und den langwelligen Wolkenriickkopplungen deutlich (siehe

Tab. [5.6.1).

Fiir das Klimasignal im Fliissigwassergehhalt der Wolken zeigt sich durch eine Er-
héhung von Pgxony eine Erhohung bzw. eine schwichere Abnahme des Fliissig-
wassergehalts der tropischen Wolken auf etwa 700hPa (siehe Abb. unten), die
insbesondere am Aquator mit bis zu 1, 5%5 im Vergleich zum Signal (vgl. Abb.
hoch ist. Aber auch bis in die Breiten von 45° auf beiden Hemisphéren, in denen Im
Ensemblemittel eine polwirtige Ausdehnung der subtropischen ariden Gebiete simu-
liert wird, ist dieser Einfluss der Parameterstorung von Pxony auf das Klimasignal
deutlich. Diese weniger starke Abnahme des Fliissigwassergehalts der Wolken in die-
sen Gebieten fithrt im Klimasignal der Einzelparametervariationen von Pxony (v3
und v8) zu einer Verstirkung der global gemittelten negativen kurzwelligen Wolken-
riickkopplung um 0, 29% (siehe Abb. . Diese Beziehung wird auch innerhalb
des PPE durch einen vergleichsweise hohen Regressionskoeffizienten von -0,64 durch
die MVR innerhalb des PPEs bestitigt.
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Abbildung 5.15: Einfluss einer Erhéhung der Konversionsrate Pgony auf die Anderung
der dekadische Mittel des zonal gemittelten (i) Bedeckungsgrades (oben) und (ii) Fliis-
sigwassergehalts der Wolken durch Verdopplung der COs-Konzentration (Differenz der
Klimasignale der Einzelparametervariationen v3 und v8).
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Kapitel 6

Multi-Modell Vergleich

Im folgenden wird erstmalig eine Untersuchung der Modellabhangigkeit von PPE-
Ergebnisse vorgestellt. Dazu werden die erzielten EGMAM-Ergebnisse mit PPE-
Ergebnissen eines zweiten Modells (HadSM3) verglichen. Fiir die Unterscheidung
von Parameterunsicherheit und struktureller Unsicherheit werden dariiber hinaus
die Ergebnisse eines MMEs in den Vergleich einbezogen. Dieser Vergleich wird durch-
gefiihrt nicht nur um die Besonderheiten von HadSM3 und EGMAM im Rahmen der
strukturellen Unterschiede zwischen Mitglieder eines MMEs einzuordnen, sondern
auch um strukturelle Unterschiede von PPE- und MME-Ergebnissen zu untersuchen.
Dariiber hinaus kénnen dadurch Unterschiede zwischen dem AOGCM-Ensemble mit
EGMAM und Ensembles von Mischungsschichtmodellen detektiert werden.

Es werden zunéchst die Ensemble vorgestellt, die zum Vergleich mit den EGMAM-
Ergebnissen herangezogen werden (Kapitel . Der prasentierte Vergleich bein-
haltet die Auswirkung von Storungen einzelner Parameter auf die ECS fiir die un-
tersuchten PPEs (Kapitel , sowie eine Ensembleauswertung der verschiedenen
Riickkopplungsparameter innerhalb der drei ausgewerteten Ensemble (Kapitel .

6.1 HadSM3- und CFMIP-Ensemble

6.1.1 HadSM3-Ensemble

Eine Reihe von PPE-Untersuchungen zur ECS und Riickkopplungsparametern sind
bisher mit dem Hadley-Center Modell HadSM3 durchgefiihrt worden [Murphy et al.,
2004, |Stainforth et al., 2005, [Webb et al., 2006]. HadSM3 ist das Atmosphérenmodell
HadAM3 [Pope et al., 2000|, welches mit einem Mischungsschichtozean gekoppelt ist.
In HadSM3 wird, in Ubereinstimmung zu EGMAM, zur Beschreibung stratiformer
Wolkenprozesse das Prametriesierungsschema nach Sundqvist verwendet [Sundqvist,
1978, [Sundqvist et al., 1989|. Das in HadSM3 verwendete verwendete Konvektions-
schema ist, in Abweichung zu EGMAM, ein Verfahren nach Gregory |Gregory und
Rowntree, 1990]. In diesem Schema wird nicht zwischen verschiedenen Arten der
Konvektion unterschieden und die Schliefung beruht auf einem Stabilitatskriteri-
um.
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Das experimentelle Design der Simulationen des HadSM3-Ensembles folgt dabei dem
Standardverfahren zur Bestimmung der ECS mit Mischungsschichtmodellen [Mur-
phy et al., 2004, Webb et al., 2006|. Dabei werden fiir jedes Mitglied des PPEs drei
Experimente durchgefiihrt. In einer ersten Simulation wird eine Kalibrierung des
Modells vorgenommen, in der eine Flusskorrektur durch Relaxation an beobachtete
SSTs berechnet wird. In den weiteren beiden Simulationen wird das Modell zunéchst
integriert, bis es einen Gleichgewichtszustand gerechnet, was fiir ein AGCM mit
Mischungsschichtozean in wenigen Simulationsjahren abgeschlossen ist. Darauthin
werden weitere 20 Simulationsjahre gerechnet, die in die Auswertung eingehen. Dies
wird zunéchst unter vorindustrieller CO,-Konzentration und nach einer instantanen
Verdopplung der C'Os-Konzentration durchgefiihrt. Aus dem jeweiligen Mittel der
20 Simulationsjahre fiir die beiden Klimazustinde werden Klimatologien fiir diese
Simulationen bestimmt, deren Vergleich als Klimasignal der verwendeten Modell-
version verwendet wird.

In dieser Arbeit werden die Simulationsergebnisse eines 181-Mitglieder-HadSM3-
PPEs ausgewertet, das aus der Kombination von 53 Einzelparameterstérungen |[Mur-
phy et al., 2004] und 128 Multiparameterstorungen [Webb et al., 2006] besteht.
Die verwendeten Ergebnisse dieser Simulationen wurden von den Autoren zur Ver-
fiigung gestellt und die entsprechenden Auswertungen in Kooperation durchgefiihrt.

Fiir den Vergleich ist von Bedeutung, dass die Standardversion von HadSM3 mit
3,39 K eine hohere Klimasensitivitit als EGMAM (2,13 K) zeigt, wobei HadSM3
damit dicht am Median der im AR4 untersuchten Modelle (3,2 K) und EGMAM am
unteren Rand der entsprechenden Verteilung (2,1 K) liegt [Randall et al., 2007].

6.1.2 CFMIP-Ensemble

Zur besseren Einordnung der PPE-Ergebnisse sind zuséitzlich die Ergebnisse des
16-Mitglieder-CFMIP-MME |[Webb et al., 2006| ausgewertet worden. Dieses MME
besteht hauptsichlich aus Klimamodellen, die als AOGCM auch am AR4 teilge-
nommen haben, aber im CFMIP-Projekt als AGCM mit Mischungsschichtozean ge-
koppelt wurden. In den teilnehmenden Modellen werden strukturell unterschiedliche
Komponenten und Parametrisierungschemata unter anderem auch fiir die Beschrei-
bung der Wolken verwendet (zur Beschreibung der Modelle siche [Webb et al., 2006] ).
Dadurch fliefen in die Ergebnisse des CEMIP-MME strukturelle Unterschiede ein,
die vergleichbar mit denen im AR4-MME sind. Die verwendeten Ergebnisse dieser
Simulationen wurden von den Projektteilnehmern [Webb et al., 2006 zur Verfiigung
gestellt und die entsprechenden Auswertungen in Kooperation durchgefiihrt.
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6.2 Einzelparameter

In diesem Abschnitt werden die Modelle EGMAM und HadSM3 zunéchst auf Ge-
meinsamkeiten in der Reaktion auf Stérungen einzelner Parameter untersucht. Dies
wird durch den Umstand erméglicht, dass die Modelle das gleiche Parametrisierungs-
schema fiir stratiforme Wolken verwenden [Sundqvist, 1978, [Sundqvist et al., 1989].
Die Klimasensitivitaten der jeweiligen Modellversionen mit hohen bzw. niedrigen
Werten fiir die Ausfallgeschwindigkeit von Eiskristallen (EIS, siehe Kap. [1.1.2), und
die Koaleszenzrate von Wolkentropfen (REGEN, siche Kap. werden daher di-
rekt verglichen.

In HadSM3 findet jedoch ein im Vergleich zu EGMAM anderes Konvektionsschema
Verwendung |Gregory und Rowntree, 1990|. Daher ist ein Vergleich der Auswirkun-
gen von Parameterstorungen im Konvektionsschema nur eingeschriankt moglich. Ei-
ne Vergleichbarkeit von Storungsparametern des Konvektionsschemas innerhalb der
beiden PPEs liegt nur im Falle des Parameters fiir die Rate des turbulenten Entrain-
ments (ENTR, siehe Kap. vor. In dem Konvektionsschema von HadSM3 wird
fiir diesen Parameter jedoch nicht zwischen flacher, mittlerer und hoher Konvektion
unterschieden, wie dies in EGMAM geschieht (siehe Kapitel [3.2.1)).

Zum Vergleich der Auswirkungen dieses Parameters auf die ECS werden daher im
Rahmen der hier vorliegendenArbeit, zusétzlich zu den in Kapitel [4] dargestellten
Experimenten, zwei weitere Modellversionen von EGMAM erzeugt. Dabei werden
die Entrainmentraten €., €., und €,r (sieche GL jeweils fiir alle drei Katego-
rien von Konvektion gleichermafsen gestort. Konsistent mit den Parameterstérun-
gen in HadSM3 werden die jeweiligen Werte des Standardmodells verdreifacht. Die
durchgefiihrten Experimente zur Untersuchung der Klimasensititvitit dieser Mo-
dellversionen auf ihre ECS und die Riickkopplungsparameter werden entsprechend
der dargestellten Methode fiir die EGMAM-Experimente durchgefiihrt (siehe Kapi-

tel [2:2).

Ein Vergleich der Anderungen der ECS der entsprechenden Modellversionen zeigt,
dass fiir die drei untersuchten Parameter eine Anderung vom jeweils hohen zum
niedrigen Wert in beiden Modellen eine Erhéhung der ECS zur Folge hat (siehe
Abb. . Die Einfliisse der untersuchten Parameterstérungen auf die ECS zeigen
also identisches Vorzeichen, sind jedoch deutlich unterschiedlicher Grofenordnung.
Die Anderungen der ECS in HadSM3 sind im Vergleich zu EGMAM etwa fiinf-
mal stédrker fiir die Parameter EIS (0,7 K in HadSM3 zu 0,15 K in EGMAM) und
REGEN (1,1 K in HadSM3 zu 0,2 K in EGMAM) des Schemas zur Beschreibung
stratiformer Wolken. Fiir den Parameter ENTR in den unterschiedlichen Konvek-
tionsschemata der Modelle ist die Reaktion in der ECS in HadSM3 sogar 13-fach
hoher als in EGMAM (3,8 K in HadSM3 zu 0,3 K in EGMAM). In beiden Modellen
hat die Anderung des Wertes fiir ENTR vom Standard- zum hohen Wert nahezu
keinen Effekt auf die ECS, wohingegen die Anderung von ENTR zum niedrigen Wert
einen stirkeren Effekt, als die Anderung von EIS oder REGEN hat.
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Abbildung 6.1: Streudiagramm der ECS fir EGMAM (Ordinate) und HadSM3 (Abszis-
se) fiir die Modellversionen mit hohen (Dreiecke) und niedrigen (Quadrate) Werten fiir die
Storungsparameter EIS (grau), REGEN (blau) und ENTR (rot). Die ECS der Standard-
versionen der Modelle sind in schwarz abgebildet. Unterschiedliche Skalierungen der Achsen
wurde vorgenommen, um die unterschiedlichen Streubereiche der Modelle im Diagramm
darzustellen.

6.3 Ensemblevergleich

Ein Ensemblevergleich wird fiir die Riickkopplungsparameter (siche Kap. [2)) inner-
halb der gesamten PPEs durchgefiihrt, also fiir das gesamte 181-Mitglieder-PPE
von HadSM3 Versionen, den 30-Modellversionen des EGMAM-PPE sowie dem 16-
Mitglieder-MME des CFMIP-Projektes.

Der Vergleich zeigt (siche Abb. [6.2), dass sich die drei Ensembles in den atmosphi-
rischen Riickkopplungen bei wolkenlosen Bedingungen (Acg) in ihren Mittelwerten
(1,26; 1,15 und 1,08 % fiir HadSM3, CFMIP und EGMAM) wie auch in ihren Un-
sicherheitsbereichenl| (0,63; 0,51 und 0,65) nur geringfiigig unterscheiden. Gleiches
gilt fiir die kurz- und langwelligen Anteile A\ogsw und Aospw des Riickkopplungs-
parameter Acg, wobei HadSM3 im Mittel geringfiigig schwichere, EGMAM etwas
stiarkere Riickkopplungen als das MME aufweist.

Ein zentrales Ergebnis dieses Vergleiches ist der grundlegende Unterschied in den
Wolkenriickkopplungen im EGMAM-Ensemble von denen im HadSM3- und CFMIP-
Ensemble. Die kurzwelligen Wolkenriickkopplungen (Aw sw ) sind im EGMAM-Ensemble
ausnahmslos negativ (zwischen -0,51 und -1,36 m‘g/K) und die langwelligen Wolken-
riickkopplungen (A rw) positiv (zwischen 0,79 und 0,20 mVQVK) fiir alle Ensemble-
mitglieder. Insgesamt fallen die Wolkenriickkopplungen (Ay) im EGMAM-Ensemble

I Als Unsicherheitsbereich wird in dieser Arbeit die Differenz zwischen Maximum und Minimum
der Ensemblemitglieder bezeichnet.
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Abbildung 6.2: Werte der unterschiedlichen Riickkopplungsparameter in dem HadSM3
PPE (griin), dem CFMIP MME (rot) und dem EGMAM PPE (blau) fiir die unterschied-
lichen Riickkpplungsparameter (siche Kap. . Die Ensemblemittelwerte durch eine rote,
Werte fiir die Standardversion von HadSM3 (EGMAM) sind durch eine waagerechte griine
(blaue) Linie gekennzeichnet.

durch den dominierenden negativen kurzwelligen Anteil Ay gy negativ aus (im Mit-
tel mit 0,5 =) (vgl. Kapitel . Dagegen finden sich im HadSM3-PPE und im
CEFMIP-MME Ensemblemitglieder mit positiven oder negativen kurzwelligen und
langwelligen Wolkenriickkopplungsparametern (Ay sy und Ay pw ). Dieses Ergebnis
zeigt sich ebenfalls fiir die Gesamtwolkenriickkopplungen Ay .

Die positiven langwelligen Wolkenriickkopplungen (Awrw) im gesamten EGMAM-
Ensemble bilden im CFMIP-MME die Ausnahme (2 von 16 Modellen) und auch
im HadSM3-PPE die Minderheit (37 von 183). Es werden fiir Ay sw und Ay rw
in diesen Ensembles auch nicht die Extremwerte des EGMAM-Ensembles erreicht.
Im Falle des Parameter Ay gy fiir kurzwellige Wolkenriickkopplungen gibt es keine
Uberschneidung der Unsicherheitsbereiche vom EGMAM-PPE mit dem HadSM3-
PPE oder dem CFMIP-MME, was einen grundlegenden Unterschied in der Simula-
tion der kurzwelligen Wolkenriickkopplungen darstellt. Auch fiir Ay Ly gibt es keine
Uberschneidung der Unsicherheitsbereiche zwischen dem EGMAM- und CFMIP-
Ensemble und einen nur geringen mit dem HadSM3-Ensemble. Im Mittel sind die
Wolkenriickkopplungsparameter neutral (-0,01 %) im CFMIP-MME und gering-
fiigig positiv (0,12 —5) im HadSM3-PPE.

Der Unsicherheitsbereich in der Gesamtwolkenriickkopplung Ay, ist im EGMAM En-
semble (0,50 %) trotz vergleichbarer Unsicherheitsbereiche fiir Ay sy und Ay
nur etwa halb so grof, wie in den beiden anderen Ensembles (1,05 mW in CFMIP

°K
und HadSM3). Dies ist durch die in EGMAM gefundene Antikorrelation zwischen

Awsw und Ay pw zu erkliren (siehe Kap. [5.5)).

87



KAPITEL 6. MULTI-MODELL VERGLEICH

Eine Regressionsanalyse fiir die untersuchten Ensembles zeigt (siehe Abb. , dass
ein vergleichbarer Zusammenhang zu der in EGMAM-PPE diagnostizierten linearen
Beziehung zwischen den kurz- und langwelligen Wolkenriickkopplungen im HadSM3-
und im CFMIP-Ensemble nicht gegeben ist. Die durch die Methode der kleinsten
Quadrate bestimmten Regressionsgeraden fiir den Zusammenhang zwischen kurz-
und langwelligen Wolkenriickkopplunge im HadSM3-PPE und im CFMIP-MME zei-
gen weder vergleichbare Regressionskoeffizienten noch Bestimmtheitsgrade zu der im
EGMAM-PPE vorhandenen Beziehung.

6.4 Fazit des Vergleichs

Im Vergleich der PPEs, die mit EGMAM bzw. mit HadSM3 erzeugt wurden, zeigen
sich Gemeinsamkeiten im Vorzeichen der Wirkung aller Storungsparameter auf die
ECS (siehe Abb.[6.1)). Dabei wird in beiden PPEs die besondere Bedeutung des Ent-
rainmentparameters deutlich, der die stédrkste Auswirkung der Stoérungsparameter
auf die Klimasensitivitit der untersuchten Modelle zeigt. Die Wirkung des Entrain-
mentparameters wird in EGMAM primér durch die Anderung der Vertikalstruk-
tur des Klimasignals in Bedeckungsgrad ausgelost (siehe Kap. ’é_GD und ist damit
in Ubereinstimmung mit Untersuchungen eines HadSM3-PPEs [Sanderson et al.,
2008]. Jedoch ist die Anderung der ECS durch Stérung der Parameter in HadSM3
wesentlich Stirker, was insgesamt zu einer héheren Dispersion des HadSM3-PPE,
und damit insbesondere auch zu hoheren Werten der ECS fiihrt.

Die additive Aufspaltung Riickkopplungsparameter A, der fiir eine Verdopplung von
CO, dem negativ inversen der ECS entspricht (siehe Kap. [2), in unterschiedliche
Riickkopplungsterme verdeutlichen insbesondere grundlegende Unterschiede in den
simulierten Riickkopplungen zwischen dem EGMAM-PPE und dem HadSM3-PPE
sowie dem CFMIP-MME.

Die kurzwelligen Wolkenriickkopplungen im EGMAM-PPE sind deutlich negativer
als in den anderen Ensembles und zeigen keine Uberschneidung mit diesen. Ahnlich
ist der Unterschied fiir die im EGMAM-PPE im Vergleich deutlich positiveren lang-
welligen Wolkenriickkopplungen. Dabei betriagt der Unterschied im Ensemblemittel
zu den anderen Ensembles jedoch nur etwa die Hélfte des Unterschiedes im Ensem-
blemittel fiir die kurzwelligen Wolkenriickkopplungen (siehe Abb. .

Wie die Ensembleauswertung zeigt, lassen sich die Unterschiede in den simulier-
ten Wolkenriickkopplungen in den untersuchten PPEs der Modelle EGMAM und
HadSM3 aber nicht allein durch Parameterunsicherheit erkliaren. Trotz der Para-
meterstorungen, die in beiden Modellen nach Evaluierung von Tuningexperimenten
bis zu den Maxima und Minima des physikalisch vertretbaren Unterschieden mit
beobachteten Klimatologien gewihlt sind, fallen insbesondere die kurzwelligen Wol-
kenriickkopplungen in den beiden Modelle unterschiedlich aus.

Es miissen daher strukturelle Unterschiede der Modelle als Ursache fiir diese Diskre-
panz in Betracht gezogen werden. Zu diesen Unterschieden gehoren in erster Linie die
unterschiedlichen Konvektionsschemata von EGMAM |[Tiedke, 1993] und HadSM3
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Abbildung 6.3: Vergleich der Streudiagramme fiir lang- und kurzwellige Wolkenriickkopp-
lungsparameter im EGMAM-PPE (oben), dem HadSM3-PPE (Mitte) und dem CFMIP-
MME (unten) mit den jeweiligen Regressionsgeraden. Die Standardversionen von EGMAM
(oben) und HadSM3 (Mitte) sind jeweils durch rote Datenpunkte gekennzeichnet. In den
Diagrammen sind jeweils die Regressionsgerade y=ax-+b und der Bestimmtheitsgrad r der
Regression angegeben. Unterschiedliche Skalierungen und Achsenabschnitte wurden ge-
wéhlt, um die unterschiedlichen Datenbereiche der Ensembles darzustellen.
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|Gregory und Rowntree, 1990], die unterschiedliche Anderungen konvektiver Bewdl-
kung in einem sich dndernden Klima bedingen konnen. Dabei ist insbesondere die
Unterscheidung von unterschiedlichen Arten (flache/mittlere/tiefe) der Konvektion
in EGMAM von Bedeutung, die in HadSM3 nicht vorgenommen wird. Ebenso sind
die Unterschiede in der verwendeten Schliefung der Konvektionsschemata von Be-
deutung. Die im Konvektionsschema von EGMAM implementierte Schliefung auf
Basis der Feuchte aus turbulentem Massenfluss in der Grenzschicht steht dabei der
Schliefung auf Basis eines reinen Stabiltatskriteriums in HadSM3 gegeniiber. Ins-
besondere fiir die Unterschiede in der Simulation der Anderung des Fliissigwasser-
gehalts bodennaher Wolken, die zu der negativen kurzwelligen Wolkenriickkopplung
in EGMAM fithrt (siche Kap.[5.5.1), ist dieser strukturelle Unterschied von Bedeu-
tung.

Aber auch der grundlegende Unterschied in den verwendeten Ozeanmodellen spielt
dabei eine Rolle. Das Ozeanmodell HOPE-G, welches in EGMAM verwendet wird
(siehe Kbp. und Anderungen der Ozeanstromung sowie Upwelling beriicksich-
tigt, steht hier den Mischungsschichtmodellen von HadSM3 und den Modellen des
CFMIP-Ensembles gegeniiber. Die dadurch bedingte Simulation einer niedrigeren
SST in EGMAM begiinstigt die Entstehung flacher konvektiver Bewo6lkung [Yao
und Genio, 2002 und trigt dadurch zu den relativ stark negativen kurzwelligen
Wolkenriickkopplungen in EGMAM im Vergleich zu den Mischungsschichtmodellen
bei (siehe Kp. [5.5)). Dieser Unterschied wird sowohl im Vergleich mit dem HadSM3-,
wie auch dem CFMIP-Ensemble deutlich.

Diese strukturellen Unterschiede der untersuchten Modelle fiihren ebenfalls zu dem
fiir die Abschitzung der Unsicherheit in der ECS bedeutenden Unterschied im Zu-
sammenhang von kurz- und langwelligen Wolkenriickkopplungen. Dieser Unterschied
fiihrt im EGMAM-PPE zu der wesentlich geringeren Dispersion der Riickkopplungs-
parameter im Vergleich zum HadSM3-PPE. Da im EGMAM-PPE insbesondere die
Parameter des Konvektionsschemas fiir diesen Zusammenhang verantwortlich sind
(siehe Kap. und dieser auf dem Zusammenspiel von Konvektion in der Grenz-
schicht und der tiefen Konvektion beruht, (siehe Kap. sind dafiir insbesondere
die genannten strukturellen Unterschiede zum im HadSM3 verwendeten Konvekti-
onsschema von Bedeutung. Das der im EGMAM-PPE gefundene Zusammenhang in
dem CFMIP-MME nicht gegeben ist aufgrund méglicher Unterschiede in der Starke
des potentiell vorhandenen Zusammenhangs der einzelnen Modelle zu erklaren. Der
sich daraus ergebende grofere Unsicherheitsbereich im Riickkopplungsparameter A
ist daher fiir diese Ensemble etwa dreimal grofer als fiir EGMAM (1,23; 1,3 bzw.
0,47 % fiir HadSM3, CFMIP bzw. EGMAM).

Trotz der Gemeinsamkeiten im Vorzeichen der Wirkung aller untersuchten Stérungs-
parameter auf die ECS und des dominierenden Einflusses des Entrainmentparame-
ters in beiden PPEs, wird insgesamt aus den Ergebnissen des Vergleichs eine Mo-
dellabhéngigkeit der Ergebnisse von PPEs deutlich.
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Kapitel 7

Zusammenfassung und Diskussion

Die Unsicherheit in der Klimasensitivitat der aktuellen Generation von Klimamo-
dellen wird im Wesentlichen durch differierende Wolkenriickkopplungen der Modelle
bestimmt |[Bony et al., 2006, Webb et al., 2006, Meehl et al., 2007|, wodurch eine
systematische Untersuchung der Wolkenparametrisierung in Klimamodellen moti-
viert wird.

In dieser Arbeit wird daher der Einfluss potentiell unsicherer Parameterwerte zur
Beschreibung konvektiver und stratiformer Wolkenprozesse auf die Klimasignale un-
tersucht. Dafiir wird eine Ensemble von 31 Modellversionen des AOGCMs EGMAM
generiert, die sich in den Werten ausgewédhlter Parameter in den Wolkenschema-
ta unterscheiden. Im Rahmen der Ensembleauswertung wird ein Erklarungsmuster
fiir die aus den Parametervariationen resultierenden Unsicherheiten in den Wolken-
riickkopplungen erarbeitet. Die Storungsparameter mit dem groften Einfluss auf die
Riickkopplungen werden identifiziert und deren Auswirkung auf die simulierten Kli-
masignale dargestellt.

Dariiber hinaus wird durch einen Ensemblevergleich untersucht, inwieweit die er-
zielten Ergebnisse einer Modellabhingigkeit unterliegen, und damit iiberpriift, ob
die Methode der Perturbed-Physics-Ensembles fiir eine objektive Abschitzung der
Klimasensitivitit geeignet ist.

7.1 Zusammenfassung der Ergebnisse

In der vorliegenden Arbeit wird die Methode der Perturbed-Physics-Ensembles [Al-
len und Stainforth, 2002| zur Abschétzung der Parameterunsicherheit in Simulatio-
nen der Reaktion des Klimasystems auf eine Verdopplung der C'O,-Konzentration
erstmals mit einem AOGCM durchgefiihrt. Dazu wird ausgehend vom Basismodell
EGMAM ein Modellensemble von 31 Mitgliedern generiert, welche sich in den Wer-
ten von fiinf Parametern im Schema fiir Konvektion bzw. fiir stratiforme Wolken

unterscheiden (Kapitel [4.1).
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Fiir die Untersuchung wird zunéchst eine Methode entwickelt, um die bendtigten Si-
mulationsjahre zur Abschiatzung der Gleichgewichtsinderung von unterschiedlichen
Modellversionen des AOGCMs zu bestimmen, ohne vollstindig transiente Simula-
tionen durchzufiihren. Dabei werden die einzelnen Modellversionen ausgehend von
den Gleichgewichtszustéinden des Standardmodells initialisiert, um die entsprechen-
den Gleichgewichtszusténde der einzelnen Modellversionen zu bestimmen (Kapitel
[£.2.2). Der Fehler dieser Methode wird anhand eines Vergleichs mit transienten Si-
mulationen abgeschitzt. Dadurch wird ein mittlerer Fehler bei der Abschitzung der
Klimasensitivitat der Ensemblemitglieder von 9 %, insgesamt jedoch eine qualitati-
ve Ubereinstimmung der Niherungen mit den transienten Simulationen festgestellt
(Kapitel [£.3).

Das Ensemble wird auf verschiedene fiir atmosphérische Riickkopplungen relevan-
te Groen und deren Anderungen untersucht, die sich durch eine Verdopplung der
C'Os-Konzentration einstellen. Fine Analyse der Parameterunsicherheit, die den Ein-
fluss der unsicheren Stérungsparameter auf die Klimaprojektionen des Modells be-
schreibt, stellt diejenigen Klimasignale heraus, die dieser intrinsischen Modellunsi-
cherheit unterliegen. Die in dieser Arbeit prisentierte rdumlich differenzierte Be-
trachtungsweise lokalisiert und quantifiziert die Paramterunsicherheit in den Klima-
signalen, wodurch eine Identifikation der an dieser Unsicherheit beteiligten Prozesse
ermoglicht wird. Um die Einfliisse der Storungsparameter auf Signifikanz gegeniiber
interner dekadischer Variabilitdt zu priifen, wird unter Verwendung eines Testen-
sembles eine Varinazanalyse durchgefiihrt (Kapitel 5.1).

Dadurch kann eine signifikante Beziehung zwischen SST-Reaktion und der Wolken-
physik speziell in tropischen Ozeanregionen festgestellt werden, die fiir die Wolken-
riickkopplungen relevant ist. Dariiber hinaus zeigt die Analyse des Vertikalprofils der
Temperaturdnderung, dass im Ensemblemittel eine maximale Temperaturerh6hung
in der oberen tropischen Troposphére simuliert wird, was ein robustes Signal dieser
Untersuchung und generell in Klimainderungssimulationen darstellt ([Meehl et al.,
2007, Niehorster et al., 2008]). Jedoch wird durch die Analyse der Parameterunsi-
cherheit innerhalb des EGMAM-PPE festgestellt, dass die Héhe der simulierten ma-
ximalen Erwérmung in dieser Region, in der die Temperatur unter anderem durch
konvektiven Warmetransport bestimmt wird, von den Werten der Storungsparame-
ter abhingt (Kapitel [5.2)).

Die Parameterunsicherheit in dieser Temperaturerh6hung spiegelt sich auch in der
Unsicherheit der im Ensemblemittel simulierten maximalen Zunahme der relativen
Feuchte in der oberen tropischen Troposphére wider, wo die Parameterunicherheit
etwa ein Sechstel des mittleren Klimasignals des untersuchten Ensembles betragt

(Kapitel [5.3).
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Im Bereich der Tropopause in den mittleren bis hohen Breiten wird die relative
Feuchte unter anderem durch Hebungsprozesse im Zusammenhang mit zyklona-
ler Aktivitdt bei vorherrschender Baroklinitdt bestimmt |[Kuang und Bretherton,
2004, Soden und Held, 2006]. In diesem Bereich wird im Ensemblemittel ebenfalls
eine Zunahme der relativen Feuchte simuliert, was eine Intensivierung der Hebungs-
prozesse in den mittleren bis hohen Breiten verdeutlicht. Dieses Klimasignal unter-
liegt in seiner Intensitét einer Parameterunsicherheit, die bis zu einem Viertel des
mittleren Klimasignals entspricht.

In Ubereinstimmung mit der konsistenten polwirtigen Verschiebung der Absinkre-
gionen der Hadleyzirkulation in Klimaprojektionen der IPCC-AR4 Modellen [Lu
et al., 2007] sowie Anderungen der Bereiche intensiver zyklonaler Aktivitiit in den
mittleren Breiten in Klimaprojektionen mit ECHAM4 [Pinto et al., 2006] wird im
hier untersuchten Ensemble im Mittel eine Abnahme der relativen Feuchte in der
unteren Troposphére zwischen dem 30. und 45. Breitengrad und polwérts davon eine
Zunahme dieser Grofen simuliert. Dabei wird deutlich, dass eine Parameterunsicher-
heit im Grad der polwirtigen Verschiebung dieses Signals nur fiir die Stidhemisphére
gegeben ist, wohingegen sich die meridionale Lage dieser Anderungen auf der Nord-
hemisphére unabhéngig von den Parameterstérungen zeigt (Kapitel .

Die beschriebenen Anderungen der relativen Feuchte fiihrt in den Simulationen des
EGMAM-Ensembles zu entsprechenden Anderungen des simulierten Bedeckungs-
grades nach der Verdopplung der C'Os-Konzentration (Kapitel . Die Anderung
dieser Grofse stellt somit eine Erhhung des Bedeckungsgrades im Bereich der Tro-
popause mit Maxima am Aquator und etwa entlang des 60. Breitengrades sowie
minimaler Zunahme entlang des 30. Breitengrades auf beiden Hemisphéren dar. Die
Analyse der Parameterunsicherheit in diesem Signal zeigt eine Abhéngigkeit der In-
tensitdt der beschriebenen Bewolkungszunahme in der oberen Troposphére von bis
zu einem Drittel der Signalstirke im Ensemblemittel.

Das Muster der simulierten langwelligen Wolkenriickkopplungen (Kapitel[5.5.2) stim-
mt mit der beschriebenen Anderung hoher Wolken iiberein und ist dementsprechend
positiv mit Maxima in zonalen Béndern entlang des Aquators und den Bereichen
entlang der 60. Breitengrade, in denen auch die Zunahme der Bewolkung auf der
Tropopausenhéhe maximal ist. Auch die Maxima der Parameterunsicherheit der
langwelligen Wolkenriickkopplungen féllt mit denen der Bew6lkungszunahme in der
oberen tropischen Troposphére vornehmlich in Ozeanregionen zusammen, was die
Konsistenz der erzielten Ergebnisse unterstreicht.

Die kurzwelligen Wolkenriickkopplungen (Kapitel werden in dem EGMAM-
Ensemble dagegen von einer Zunahme des Fliissigwassergehalts bodennaher Wolken
bestimmt. Dies zeigt sich in der Ubereinstimmung der Zunahme des Fliissigwasserge-
halts bodennaher Wolken in den Tropen und den Bereichen polwérts der 50. Breiten-
grade mit der negativen Albedoriickkopplungen der Wolken in diesen Gebieten. Die
Zunahme des Fliissigwassergehalts der Wolken (Kapitel ist insbesondere in den
Tropen durch eine erh6hte konvektive Instabilitiat der unteren Troposphére und der
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damit verbundenen Zunahme von feuchtereicher Bewdlkung zu erkléiren, wie sie auch
in anderen GCMs [Zhang und Bretherton, 2008| sowie in hoch aufgelésten Modellen
simuliert werden [Wyant et al., 2009]. Fiir die Zunahme des Fliissigwassergehalts
der Wolken in den Regionen polwirts des 50. Breitengrades beider Hemisphéren ist
neben den Anderungen der grofskaligen Dynamik vor allem die relativ starke Tem-
peraturerh6hung in den hohen Breiten von Bedeutung, die zu einer Zunahme des
Fliissigwassergehalts der Wolken in hohen Breiten fiihrt.

Die simulierte Abnahme des Bedeckungsgrades zwischen den 30. und 50. Breitengra-
den sowie die Abnahme des Fliissigwassergehalts der Wolken in diesen Regionen, die
im Zusammenhang mit Ausweitung der Hadleyzelle und der Anderung zyklonaler
Aktivitit in den Extratropen stehen, fiihren zu einer positiven Wolkenriickkopplung,
also zu vermehrter solarer Einstrahlung in diesen Breiten.

Die Parameterunsicherheit in der Zunahme des Fliissigwassergehalts bodennaher
Wolken ist insbesondere in den Tropen sehr hoch. Dabei ist die in Ubereinstimmung
mit anderen Studien [Meehl und Washington, 1995| diagnostizierte wechselseitige
Beziehung von SST-Anderungen und der Wolkenphysik von Bedeutung, die zu An-
derungen des Fliissigwassergehalts der Wolken in tropischen Regionen fiihrt. Diese
Beziehung hat durch die resultierende Albedoriickkopplung das Potenzila sich selbst
zu verstirken [Miller et al., 2006]. Die Parameterunsicherheit in der Zunahme des
Fliissigwassergehalts bodennaher Wolken in den Tropen erreicht infolgedessen in et-
wa die Stérke des analysierten Klimasignals dieser Grofse.

Die Analyse der innerhalb des PPE simulierten global gemittelten Riickkopplun-
gen im Klimasystem zeigt, dass die Gesamtriickkopplungen der Wolken fiir alle
Ensemblemitglieder negativ sind, sich also robust gegeniiber Anderungen der un-
tersuchten Parameter darstellen (Kapitel [5.5.3). Die negative Gesamtriickkopplung
der Wolken wird durch die kurzwelligen Wolkenriickkopplungen bestimmt, die die
positiven Wolkenriickkopplungen im langwelligen Strahlungsspektrum iiberkompen-
sieren. Dieses Verhiltnis wurde ebenfalls fiir alle Ensemblemitglieder diagnostiziert
und ist somit unabhéangig von den Werten der untersuchten Wolkenparameter. Die
Parameterunsicherheit in den Simulationen mit EGMAM ist fiir die kurzwelligen
Wolkenriickkopplungen am hochsten. Jedoch wird die daraus resultierende Unsi-
cherheit in der Gesamtriickkopplung von Wolken durch eine Antikorrelation mit
den langwelligen Wolkenriickkopplungen kompensiert, was zu einer Reduzierung der
Parameterunsicherheit in der Gesamtriickkopplung der Wolken fiihrt. Diese negativ
lineare Beziehung zwischen kurz- und langwelligen Wolkenriickkopplungen wird in
EGMAM durch die Zunahme hoher Wolken bei gleichzeitiger Zunahme des Fliissig-
wassergehalts bodennaher Wolken deutlich (Kapitel und kann fiir die Tropen
durch Zusammenhénge der Grenzschichtbewdlkung in Absinkregionen und der tie-
fen Konvektion erkldrt werden [Kelly und Randall, 2001].

Die Beitrige einzelner Storungsparameter zu den diagnostizierten Parameterunsi-
cherheiten in den kurz- und langwelligen Wolkenriickkopplungen werden mithilfe
einer multi-variaten Regressionsanalyse abgeschitzt. Dadurch kénnen die Entrain-
mentrate fiir lache Konvektion und die Konversionsrate von Wolkenwasser zu Re-
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gen in Aufwinden als die Stérungsparameter mit dem gréfsten Einfluss auf lang- und
kurzwellige Wolkenriickkopplungen identifiziert werden (Kapitel. In der Analyse
der Prozesse die zu diesem Einfluss fiihren wird deutlich, dass fiir Variationen dieser
Parameter die Anderungen hoher Wolken und die Zunahme des Fliissigwasserge-
halts bodennaher Wolken gleichermafsen stark beeinflusst werden. Dadurch wird die
Bedeutung der Konvektion fiir die im EGMAM-Ensemble gefundene negativ lineare
Beziehung zwischen kurz- und langwelligen Wolkenriickkopplungen bestétigt.

Erstmals wird in dieser Arbeit auch der Einfluss von Parameterstorungen auf die
Klimasensitivitdt von strukturell unterschiedlichen Klimamodellen (EGMAM und
HadSM3) verglichen (Kapitel [6)). Der direkte Vergleich von Stérungen einzelner Pa-
rameter ergibt, dass die Reaktion aller untersuchten Parameterstorungen auf die
Klimasensitivitat gleichen Vorzeichens, aber deutlich unterschiedlicher Starke sind
(Kapitel [6.2).

Dariiber hinaus werden Ensembleauswertungen der simulierten Riickkopplungen der
Ensemblemitglieder des EGMAM-PPEs, des HadSM3-PPEs und des CFMIP-MMEs
[Webb et al., 2006| durchgefiihrt und miteinander verglichen. Dabei wird ein grund-
legender Unterschied der gewonnenen Ensembleergebnisse speziell fiir die Wolken-
riickkopplungen deutlich. Die Ubereinstimmung im Vorzeichen der lang- und kurz-
welligen Wolkenriickkopplungen und der Gesamtriickkopplungen der Wolken im ge-
samten EGMAM-Ensemble ist ein Alleinstellungsmerkmal gegeniiber den anderen
ausgewerteten Ensembles.

Die Unsicherheitsbereiche der (negativen) kurz- und (positiven) langwelligen Wol-
kenriickkopplungen im EGMAM-Ensemble iiberschneiden sich nur geringfiigig mit
denen im HadSM3-Ensemble oder im Multi-Modellensemble. Dieses Ergebnis macht
deutlich, dass dieser wesentliche Unterschied in den simulierten Wolkenriickkopp-
lungen der untersuchten Modelle nicht vollsténdig durch Parameterunsicherheit zu
erkldren ist.

Die analysierte Antikorrelation zwischen negativen und positiven kurz- bzw. langwel-
ligen Wolkenriickkopplungen in EGMAM findet sich mit vergleichbaren Regressions-
und Korrelationskoeffizient weder im HadSM3-Ensemble noch im untersuchten Multi-
Modellensemble. Dieser Unterschied sowie die dominierenden negativen Albedor-
iickkopplung der Wolken bedingen, dass die Unsicherheit im Riickkopplungspara-
meter fiir das EGMAM-Ensemble etwa dreimal geringer ist und dass fiir keine der
EGMAM-Modellversionen eine extrem hohe Klimasensitivitiat diagnostiziert wird,
wie sie im CFMIP- bzw. im HadSM3-Ensemble auftreten.
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7.2 Diskussion

Die Klimasensitivitat von EGMAM liegt mit 2,13 K am unteren Rand der in Multi-
Modell-Studien gewonnenen Ergebnisse [Randall et al., 2007]. Das ist insbesondere
durch die negativen Wolkenriickkopplungen in EGMAM begriindet. In Ubereinstim-
mung mit anderen Klimamodellen sowie hoch aufgelosten CRMs, die dieses Verhal-
ten zeigen (z.B. [Zhang und Bretherton, 2008, Wyant et al., 2009|), ist der Grund
fiir die negativen Wolkenriickkopplungen in EGMAM eine Zunahme des Fliissigwas-
sergehalts der bodennahen Wolken insbesondere in den Tropen.

Dieses Klimasignal zeigt sich in Multi-Modell-Ensembles als der primére Grund fiir
die Unsicherheit in der Klimasensitivtdt von GCMs der aktuellen Generation [Bony
und Dufresne, 2005, Bony et al., 2006, Webb et al., 2006]. Bei dieser Unsicher-
heit ist zu beriicksichtigen, dass viele der Modelle den beobachteten Zusammenhang
zwischen interannualer SST-Anderung und Zunahme des Fliissigwassergehalts der
bodennahen Wolken in den Tropen [Greenwald et al., 1995, Bony et al., 1997] im
heutigen Klima nicht adiquat wiedergeben [Bony und Dufresne, 2005|. Konsistent
zu den MME-Ergebnissen ist die Parameterunsicherheit in der Zunahme des Fliissig-
wassergehalts bodennaher Wolken der Tropen und konsequenterweise die der kurz-
welligen Wolkenriickkopplungen in diesem Gebiet im EGMAM-PPE besonders hoch.
Jedoch fiithrt auch der starke Einfluss der Stérungsparameter (insbesondere des Ent-
rainmentparameters) nicht zu einem Vorzeichenwechsel dieses Signals innerhalb des
EGMAM-Ensembles und damit zu keiner Ubereinstimmung mit den im HadSM3-
PPE iiberwiegend positiv simulierten kurzwelligen Wolkenriickkopplungen.

Der durchgefiihrte Vergleich des EGMAM-PPEs mit dem HadSM3-PPE zeigt da-
durch, dass wesentliche Unterschiede in den Wolkenriickkopplungen unterschiedli-
cher Modelle nicht allein durch Parameterunsicherheiten in den Wolkenschemata
erkldrt werden kann, sondern dafiir grundlegendere strukturelle Unterschiede der
Modelle in Betracht gezogen werden miissen.

Dazu gehort im Vergleich von EGMAM und HadSM3 insbesondere die Verwendung
unterschiedlicher Konvektionsschemata. In Konvektionsschema von EGMAM wird
zwischen flacher, mittlerer und tiefer Konvektion unterschieden, fiir die jeweils unter-
schiedliche Schlieffungen angewendet werden. Eine derartige Unterscheidung wird in
HadSM3 nicht vorgenommen und dariiber hinaus wird eine vom Konvektionsschema
in EGMAM abweichende Schliefsung nach einem Stabilitatskriterium verwendet.
Zu den strukturellen Unterschieden der Modelle im durchgefiihrten Vergleich ge-
horen auch die wesentlichen Unterschiede der verwendeten Ozeanmodelle. Fiir den
Vergleich von AGCMs mit Mischungsschichtozean und dem gekoppelten Modell EG-
MAM ist insbesondere die geringere tropische SST-Erhchung in gekoppelten Model-
len von Bedeutung. Diese fiihrt in Klimadnderungsprojektionen zu einer verstirkten
Zunahme des Fliissigwassergehalts und dadurch auch zu einer verstarkt negativen
Albedoriickkopplung von bodennahen Wolken in den Tropen [Yao und Genio, 2002].
Dariiber hinaus fiihren unterschiedliche Zusammenhinge in den Riickkopplungen
der Ensemblemitglieder der untersuchten PPEs (Antikorrelation zwischen kurz- und
langwelligen Wolkenriickkopplungen in EGMAM, jedoch im Wesentlichen unkor-
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reliert in HadSM3) zu unterschiedlichen Ergebnissen, was die Unsicherheit in der
Klimasensitivitat betrifft. Daraus muss gefolgert werden, dass die Ergebnisse von
PPE-Untersuchungen mit einem einzelnen Modell, selbst wenn sie aus sehr grofen
Ensembles wie etwa dem climateprediction.net-Projekt [Stainforth et al., 2005| abge-
leitet werden, modellabhéingig sind und somit nicht als objektive Abschétzungen der
Unsicherheit der Klimasensitivitit zu verstehen sind [Allen und Stainforth, 2002].
PPE-Ergebnisse konnen nur als Abschidtzung fiir die Unsicherheit der Klimasensi-
tivitdt des verwendeten Basismodell verstanden werden. Strukturelle Unterschiede
zwischen verschiedenen Modellen, wie etwa des verwendeten Konvektionsschemas,
werden durch die Parameterunsicherheit nicht erfasst. Die Unterschiede in den durch
Perturbed-Physics-Ensembles gewonnenen Unsicherheitsanalysen tragen jedoch zum
Verstiandnis der strukturellen Unterschiede von Klimamodellen bei. Durch die Kom-
bination von PPEs und MMES kann somit eine verbesserte Unsicherheitsanalyse der
Riickkopplungen im Klimasystem und der daraus resultierenden Klimasensitivitat
erreicht werden.

7.3 Ausblick

Uber die in dieser Arbeit priisentierten Auswertungen hinaus erlaubt der vorgestellte
PPE-Datensatz eine Unsicherheitsanalyse fiir die in den Klimaprojektionen mit EG-
MAM analysierten Signale [Hiibener et al., 2007, Niehorster et al., 2008|. Es konnen
ebenfalls diejenigen Aspekte der Klimasignale, die sich nach den Ergebnissen dieser
Arbeit sensitiv gegeniiber den untersuchten Wolkenparametern zeigen, wie etwa die
Anderung der grokskaligen Dynamik der Siidhemisphére, einer Unsicherheitsanalyse
unterzogen werden.

Durch eine Systematisierung der Analyse der Parameterunsicherheit einzelner Mo-
delle kénnte das Verstdndnis der Unsicherheiten in Multi-Modell-Studien, wie etwa
den TPCC Assessment Reports, wesentlich verbessert werden. Die Untersuchung von
Gleichgewichtsdnderungen ist bei heutigem Stand der Unsicherheitsanalyse mit Wir-
kungsmodellen dazu geeignet eine moglichst hohe Effektivitéit bei der Abschiatzung
der sozio-6konomischen Folgen des anthropogenen Klimawandels zu geben (siehe z.B
|[Hope, 2006]). Die in dieser Arbeit entwickelte Methode bietet sich an, um Unsicher-
heitsanalysen der Gleichgewichtsinderung mit AOGCMs effizient durchzufiihren.
Dazu kénnten die in dieser Arbeit erarbeiteten Ergebnisse zur Konzeptionierung von
verteilten Rechenprojekten genutzt werden (z.B. iiber das bestehende climatepredic-
tion.net-Portal) um mit einem verbesserten Sampling grofere Bereiche des Parame-
terraumes von unterschiedlichen Klimamodellen zu untersuchen. Derartige Ensem-
bles, also die Kombination von Multi-Modell- und Perturbed-Physics-Ensembles,
versprechen eine wesentliche Verbesserung der Quantifizierung der Unsicherheit des
CO, induzierten Klimawandels.
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