
Kapitel 3

Das Berliner Modell

Das
"
Freie Universit�at Berlin Climate Middle Atmosphere Model (FUB-CMAM)\, welches in

der Stratosph�arengruppe am Institut f�ur Meteorologie verwendet wurde, ist ein globales dreidi-
mensionales Klimamodell der Atmosph�are (GCM). Es basiert auf dem Wettervorhersagemodell
des ECMWF1) in Reading (UK) und wurde in Hamburg zum ECHAM2) Modell weiterentwickelt
(Roeckner et al., 1992). In Berlin wurden das ECHAM Modell von 19 auf 34 Fl�achen in der
Vertikalen erweitert und die Modellobergrenze von 10 hPa (ca. 32 km) auf 0,0068 hPa (83 km)
angehoben (Langematz und Pawson, 1997; Pawson et al., 1998). Das FUB-CMAM beinhaltet
also sowohl die Troposph�are als auch die Mittlere Atmosph�are (Strato- und Mesosph�are). Im
Moment enth�alt das FUB-CMAM die zweite Version des Hamburger Modelles (ECHAM2)
bzw. das Strahlungsschema von ECHAM4, welches modi�ziert wurde (Langematz, 2000).
Ein GCM simuliert die zeitliche Entwicklung gro�r�aumiger atmosp�arischer Strukturen durch
die numerische Integration der primitiven Gleichungen, auf die im Folgenden eingegangen wird.

3.1 Die primitiven Gleichungen

Um das dynamische und thermische Verhalten der Erdatmosph�are, die eine d�unne, kompres-
sible Gash�ulle an der Ober
�ache einer Kugel darstellt, zu beschreiben, bedient man sich der
hydrodynamischen Grundgleichungen. Diese basieren auf den grundlegenden Mechanismen des
2. Newtonschen Axioms (Aktionsprinzip), sowie der Energie- und Massenerhaltung und lauten
f�ur ein mit der Erde rotierendes kartesisches Koordinatensystem:
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Die Gleichungen 3.1-3.4 dienen als Ausgangspunkt f�ur die Modellierung atmosph�arischer Pro-
zesse. Die erste Gleichung wird auch Bewegungsgleichung genannt, da sie die zur Bewegung

1)European Center for Medium Range Weather Forecasts
2)ECMWF+HAMburg
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84 3. Das Berliner Modell

der Luft beitragenden Kr�afte pro Einheitsmasse beschreibt, wobei v der Geschwindigkeitsvek-
tor3), t die Zeit, � die Dichte der Luft, p der Luftdruck,
 der Vektor der Winkelgeschwindigkeit
der Erde, g der Vektor der Schwerkraft und FR eine Reibungskraft sind. Diese Kr�afte sind im
einzelnen die Druckkraft (�1=�rp), die durch r�aumliche Druckgradienten hervorgerufen wird,
die sich aufgrund der Rotation ergebende Corioliskraft (
� v), die sich aus der gravitations-
und rotationsbedingten Zentrifugalkraft zusammensetzende Schwerkraft (g) und eine Rei-
bungskraft (FR). Die zweite Gleichung beschreibt die Energieerhaltung (1. Hauptsatz der
Thermodynamik), wobei cp die spezi�sche W�arme bei konstantem Druck, T die Temperatur
und Q die diabatische Nettoerw�armungsrate pro Einheitsmasse ist, die sich durch strahlungs-
bedingte E�ekte (siehe Abschnitt 3.2.1) oder das Freisetzen latenter W�arme ergibt. Die dritte
Gleichung wird Kontinuit�atsgleichung genannt und beschreibt die zeitliche Erhaltung der Ge-
samtmasse in einem Volumen. Die totale zeitliche Ableitung einer Gr�o�e an einem festen Punkt
im Raum (Gleichungen 3.1-3.4) setzt sich zusammen aus ihrer lokal zeitlichen �Anderung und
ihrer Advektion durch das (atmosph�arische) Windfeld: d=dt = @=@t+v � r. Die vierte Glei-
chung ist die Zustandsgleichung idealer Gase (R ist die Gaskonstante f�ur Luft), die zu einer
vollst�andigen Beschreibung des Systems ben�otigt wird. Diese urspr�unglichen Gleichungen wer-
den auch

"
primitive Gleichungen\ genannt und lassen eine Beschreibung von Str�omungen jeder

r�aumlichen und zeitlichen Gr�o�enordnung zu. F�ur adiabatische Prozesse (Q=0) erh�alt man ei-
ne Beziehung zwischen Druck und Temperatur, in der man die Dichte mithilfe der idealen
Gasgleichung eliminieren und so die potentielle Temperatur de�nieren kann:
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; (3.5)

wobei p00 = 1000 hPa ist und � = R
cp

der
"
meteorologische Adiabatenexponent\ genannt

wird.
Um ein der Geometrie der Erdober
�ache angemesseneres Koordinatensystem zu verwenden,
werden die kartesischen Koordinaten in Gleichungen 3.1-3.4 durch Kugelkoordinaten ersetzt,
wobei die nach Osten zunehmende geographische L�ange �, die nach Norden zunehmende geo-
graphische Breite � und z die H�ohe ist. Die Zonalgeschwindigkeit ist demnach
u = r cos �d�=dt, die Meridionalgeschwindigkeit v = rd�=dt und die Vertikalgeschwindigkeit
w = dz=dt, wobei r = a+ z (a: Erdradius) ist. Um das vollst�andige, komplizierte Gleichungs-
system (3.1-3.4) f�ur die Beschreibung gro�r�aumiger atmosph�arischer Prozesse zu vereinfachen,
wird eine sogenannte Skalenanalyse durchgef�uhrt, welche zu folgenden Vereinfachungen f�uhrt:

� Die Vertikalkomponente der Bewegungsgleichung wird durch die hydrostatische Balance
ersetzt:

g = �
1

�

@p

@z
: (3.6)

F�ur den Fall gro�r�aumiger Vertikalbewegungen gleichen sich die Schwerkraft und die Auf-
triebskraft also nahezu aus. Zus�atzlich wird als Vertikalkoordinate oft das log-p System
eingef�uhrt:

zp = �Hln(
p

p0
); (3.7)

3)Vektoren werden im Folgenden immer dick gedruckt dargestellt.
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wobei die Skalenh�ohe H = RT=g aus der hydrostatischen Grundgleichung in Verbindung
mit der idealen Gasgleichung folgt. In den Modellen wird oft die f�ur die Verh�altnisse in
der mittleren Atmosph�are repr�asentative Skalenh�ohe H = 7km verwendet, wobei eine
mit der H�ohe konstante Temperatur von 239 K angenommen wird. In einer isothermen
Atmosph�are mit T = 239 K w�aren die geometrische H�ohe z und die approximierte H�ohe
zp also nahezu identisch. Im log-p System ist die Dichte dann nur noch eine Funktion
der H�ohe:

�0(zp) � �se
�zp

H ; (3.8)

mit �s = ps=RTs; �s und Ts sind die Referenzbodenwerte der Dichte und der Temperatur.
F�uhrt man au�erdem noch das sogenannte Geopotential ein, welches de�niert ist als die
Arbeit, die man ben�otigt, um eine Einheitsmasse von der Erdober
�ache in eine H�ohe z
anzuheben:

�(z) =
Z z

0
gdz; (3.9)

und verwendet die hydrostatische Approximation (Gl. 3.6) sowie die ideale Gasgleichung,
so erh�alt man: d� = gdz = RT=Hdz.

� Der durch die Horizonatalkomponente des Erdrotationsvektors verursachte Anteil der
Corioliskraft ist vernachl�assigbar im Vergleich zu dem von der Vertikalkompente verur-
sachten Anteil.

� Einf�uhrung des Erdradius f�ur den Abstand eines Punktes in der Atmosph�are vom Erd-
mittelpunkt (r � a).

Die primitiven Gleichungen lassen sich nach diesen Approximationen und mit der Einf�uhrung
des Operators d/dt:
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folgenderma�en in Kugelkoordinaten schreiben (vgl. z. B. Andrews et al., 1987):
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f = 2
 sin � (
 = 7:292�10�5s�1: Winkelgeschwindigkeit der Erde) ist der Coriolisparameter
(Vertikalkomponente des Vektors der Erdrotation), (X,Y) sind die horizontalen Komponenten
der Reibung oder anderer nichtkonservativer mechanischer Antriebe, Q ist die diabatische
Erw�armung: Q � ( J

cp
)e

�z
H , wobei J die diabatische Erw�armungsrate pro Einheitsmasse ist, die

in der Mittleren Atmosph�are der Netto-Strahlungserw�armungsrate (�1=�o@Fn=@z) entspricht
(vgl. Gl. 3.42). J

cp
wird oft in Kelvin pro Tag angegeben.
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Dieses Grundgleichungssystems 3.11-3.15, welches nichtlineare partielle Di�erentialgleichungen
beinhaltet, kann nur numerisch gel�ost werden und erm�oglicht unter Vorgabe von geeigneten
Anfangs- und Randbedingungen die Bestimmung von r�aumlichen und zeitlichen Entwicklun-
gen atmosph�arischer Prozesse. Da die primitiven Gleichungen nur wenige Approximationen
enthalten, sind sie auf viele atmosph�arische Prozesse anwendbar und sehr rechenzeitintensiv.
Um die Integration von Modellen kosteng�unstiger zu gestalten, wird mit einem sogenannten
quasigeostrophischen Gleichungssystem gearbeitet, welches die grundlegenden dynamischen
Prozesse in der mittleren Atmosph�are ausreichend beschreibt. Unter der Annahme, dass bei
gro�r�aumigen Bewegungen in der freien Atmosph�are ein Gleichgewicht zwischen der Coriolis-
und Druckgradientkraft herrscht, da Tr�agheits- und Reibungskr�afte vernachl�assigbar klein sind,
reduziert sich die horizontale Bewegungsgleichung zu einer rein diagnostischen Beziehung zwi-
schen dem horizontalen Windvektor vh und dem Geopotentialfeld:

vh � vhg =
1

f
k�rh�: (3.16)

F�ur die Komponenten des geostrophischen Windes gilt:
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Mit der Einf�uhrung der Stromfunktion 	:

	 =
1

f0
(�� �0); (3.18)

ergibt sich folgende Beziehung zwischen den Komponenten des geostrophischen Windes und
der Stromfunktion: (ug; vg) = (�@	=@y; @	=@x). Durch einige Umformungen (vgl. z. B.
Andrews et al., 1987) erh�alt man folgende Beziehung zwischen der vertikalen Scherung der
geostrophischen Windkomponenten und dem horizontalen (potentiellen) Temperaturgradien-
ten (thermische Windrelation):
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Der geostrophische Wind weht parallel zu den Isobaren und die Str�omung ist divergenzfrei.
Ohne Divergenzen oder Konvergenzen k�onnen jedoch keine Vertikalbewegungen beschrieben
werden, weswegen man sich der quasigeostrophischen Gleichungen bedient, welche in der ho-
rizontalen Bewegungsgleichung Abweichungen vom geostrophischen Gleichgewicht in Form
von ageostrophischen Windkomponenten ua = u � ug und va = v � vg zulassen. Die Brei-
tenabh�angigkeit des Coriolisparamters wird au�erdem durch die Einf�uhrung einer sogenannten

"
�-Ebene\ approximiert. Eine �-Ebene ist eine Tangentialebene an die gekr�ummte Ober
�ache,
die im Zentrum des Untersuchungsgebietes mit der geographischen L�ange und Breite (�0; �0)
angebracht wird. Mit der Annahme einer Periodizit�at in x-Richtung wird eine geschlossene
Str�omung entlang eines Breitenkreises vorget�auscht. Den vertikalen Coriolisparameter f kann
man nach einer Taylor-Reihe entwickeln und f�ur mittlere Breiten nach dem linearen Glied
abbrechen: f = f0 + �f mit f0 = 2
 sin �0 und � =

�
@f
@y

�
0
= 2
a�1 cos �0. Setzt man
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nun den variablen Wert f�ur f in die Bewegungsgleichungen f�ur die Tangentialebene ein, so
beschreiben diese Gleichungen approximativ die gro�r�aumigen globalen Bewegungen, obwohl
sie rein formal betrachtet, Bewegungen in einem tangentialen kartesischen Koordinatensystem
darstellen. Eine Skalenanalyse der Bewegungsgleichung liefert dann die quasigeostrophischen
Gleichungen (vgl. z. B. Andrews et al., 1987).

3.2 Modellbeschreibung

Unter geeigneten Anfangs{ und Randbedingungen liefert die Modellintegration der approxi-
mierten primitiven Gleichungen die r�aumliche und zeitliche Entwicklung der prognostischen Mo-
dellvariablen Divergenz, Vorticity, Temperatur, Bodendruck, spezi�sche Feuchte und Fl�ussig-
wassergehalt der Wolken. Kleinr�aumige Prozesse, wie z. B. die Schwerewellenausbreitung,
konvektive Prozesse oder die Strahlungs�ubertragung (Abschnitt 3.2.2) werden parametrisiert.
Das FUB-CMAM ist ein spektrales Modell, d.h. die Modellvariablen werden in endliche Rei-
hen von Kugel
�achenfunktionen, die der Geometrie der Erde Rechnung tragen, entwickelt. In
zonaler Richtung erfolgt diese Entwicklung nach Fourier-Reihen und in meridionaler Richtung
nach Legendre-Reihen. Die horizontale Au
�osung betr�agt in zonaler Richtung k=21 Wellen-
zahlen. Die meridionale Au
�osung N(k) ist von der zonalen Wellenzahl und von der gew�ahlten
Beziehung zwischen maximal aufgel�oster zonaler und meridionaler Wellenzahl abh�angig, die
im Modell durch eine dreieckige Trunkation gegeben ist. Die Berechnung von nichtlinearen
dynamischen Termen und verschiedener Parametrisierungen �ndet im Gitterpunktsraum auf
einem sogenannten Gau�gitter statt, welches 32 Breiten und 64 L�angen besitzt, was einer
Au
�osung von ca. 5; 625� � 5; 625� entspricht. Am �Aquator betr�agt der Abstand zwischen
zwei Gitterpunkten in etwa 625 Kilometer. W�ahrend einer Modellintegration �ndet st�andig
eine Transformation vom Gitterpunkts- in den Spektralraum und umgekehrt statt. In der L34-
Version betr�agt der Abstand zwischen zwei Fl�achen im Tropopausenniveau 2 km und in der
mittleren Atmosph�are 3,5 km. Neben der T21-Version des Modelles existiert auch eine Version
mit doppelter horizontaler Au
�osung (T42: 2,8��2; 8�) (Kr�uger, 2002) sowie eine L70-Version
mit erh�ohter vertikaler Au
�osung (Abstand zweier Fl�achen bis zu 1,1 km) (Braesicke, 1998;
Nissen, 1998), die allerdings sehr rechenzeitaufwendig sind.
Das FUB-CMAM besitzt ein sogenanntes hybrides Koordinatensystem, bei dem man in der un-
teren Troposph�are der Orographie angepasste �{Fl�achen hat, die allm�ahlich in isobare Fl�achen
in der mittleren Atmosph�are �ubergehen (Simmons und Str�u�ng, 1983).
Ein semi{implizites Zeitschrittschema nach Robert (1982) wird verwendet. Der Zeitschritt
betr�agt 15 Minuten und nicht 40 Minuten, wie im urspr�unglichen ECHAM1 Modell, um nu-
merische Stabilit�at in der Stratosph�are und Mesosph�are zu gew�ahrleisten. Dort treten sehr
viel gr�o�ere Windgeschwindigkeiten als in der Troposph�are auf und der Zeitschritt muss dem
Courant{Friedrichs{Lewy{Kriterium4) entsprechend angepasst werden. Die horizontale Di�u-
sion wird durch ein Schema von Laursen und Eliasen (1989) repr�asentiert, welches Wellenzah-
len gr�o�er als 15 durch einen Faktor proportional zu (k-15)2 d�ampft. Die vertikale Di�usion
wird nach Louis (1979) berechnet. Die Parametrisierungen in der Troposph�are entsprechen
ungef�ahr denen in ECHAM1: der hydrologische Zyklus wird f�ur hochreichende, konvektive
Kumuluswolken mit einer modi�zierten Version des Schemas von Kuo (1974), f�ur 
ache,

4)Courant{Friedrichs{Lewy{Kriterium: der Zeitschritt muss kleiner als die Zeit sein, die eine Welle braucht,
um von einem zum n�achsten Gitterpunkt zu gelangen.
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konvektive Kumuluswolken mit einem Schema von Tiedtke et al. (1988) und f�ur stratiforme
Bew�olkung mit dem prognostischen Schema von Roeckner und Schlese (1985) berechnet. Die
H2O-Werte und die Fl�ussigwasserverteilungen werden im Modell prognostiziert, alle weiteren
Felder f�ur die Konzentrationen der restlichen Gase, welche im Strahlungsschema verwendet
werden, extern vorgegeben. O2 (20.95%) und CO2 (330 parts per million by volume (ppmv))
werden als homogen durchmischt vorgegeben. Die Ozonwerte wurden f�ur die in dieser Ar-
beit durchgef�uhrten Experimente als zonale Monatsmittel einer Ozonklimatologie vorgegeben
(aktualisierte Version von: Fortuin und Langematz, 1994), da das Modell zu Beginn der
Untersuchungen noch kein interaktives Chemiemodul besa�. Inzwischen existiert eine Version
des FUB-CMAM mit interaktiver Chemie (FUB-CMAM-CHEM), bei der sowohl eine Modi�-
kation des Transportschemas nach B�ottcher (1996) als auch der Einbau von orographischen
und nicht-orographischen Schwerewellen notwendig wurde (Mieth et al., 2003). Der Vorteil ei-
nes interaktiven Chemiemoduls ist, dass die Wechselwirkungen zwischen Strahlung, Dynamik
und Chemie sehr viel besser repr�asentiert werden k�onnen. Die Entwicklung dieser

"
Chemistry

Climate Models (CCMs)\ ist allerdings noch im Anfangsstadium, so dass die Unterschiede
zwischen den verschiedenen Modellen im Moment so gro� sind, dass man noch keine verl�assli-
chen Aussagen �uber den Zeitpunkt der zuk�unftigen Erholung der Ozonschicht tre�en kann (z.
B. Austin et al., 2002; WMO, 2003).
Die Meeresober
�achentemperaturen gehen als klimatologische Monatsmittel (1979-1994) ein
und sind w�ahrend der L�aufe von Jahr zu Jahr konstant.
In der Mesosph�are wird ein schwacher linearer Rayleigh-Reibungsansatz (Holton und Wehr-
bein, 1980) verwendet, um den Windstrahlstrom zu schlie�en und somit grob den E�ekt von
Schwerewellen zu simulieren.
Das Modell wurde mit einem Jahres- und Tagesgang der solaren Einstrahlung integriert. Der
Wert der Solarkonstanten betr�agt 1367 W/m2 (vgl. Abb. 1.17).

Bevor das Strahlungsmodul des FUB-CMAM n�aher beschrieben wird, werden kurz einige
theoretische Aspekte der Strahlungs�ubertragung sowie der thermische E�ekt der Strahlung
beschrieben.

3.2.1 Strahlungstheorie

Wie bereits in Abschnitt 1.6 beschrieben, gibt es ein Gleichgewicht zwischen der kurzwelligen
(� < 4�m) Sonneneinstrahlung und der terrestrischen, langwelligen (� > 4�m) Ausstrahlung.
Die sich im Mittel einstellende Strahlungsgleichgewichtstemperatur der Atmosph�are wird aller-
dings nicht beobachtet, da neben dem Strahlungsantrieb der atmosph�arischen Zirkulation, der
im Folgenden n�aher beschrieben wird, auch dynamische Prozesse eine wichtige Rolle spielen
(siehe Abschnitt 5.2.2).

Strahlungs�ubertragung

Die Berechnung der Verteilung von Strahlungsquellen und -senken erfordert die L�osung des
Strahlungs�ubertragungsproblems (vgl. z. B. Andrews et al., 1987). Der Energie
uss pro Fl�achen-
element einer Fl�ache A in einem Raumwinkelelement d
 der Richtung 
 betr�agt L(
)d
,
wobei L(
) die fundamentale Strahlungs�ubertragungsgr�o�e (vgl. auch Anhang Tab. A.1) ist.
Die Energie
ussdichte F ist der �uber alle Raumwinkelelemente d
 des oberen Halbraumes
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Abbildung 3.1: Geometrie der Strahlung, die eine planparallele Ober
�ache S=AText mit
dem Normalenvektor bn = nText �uberquert. Die Strahldichte im in�nitesimalen Winkelelement
d
 in Richtung des Einheitsvektors b
 = 
Text wird mit Hilfe der Kugelkoordinaten � und
� beschrieben (Andrews et al., 1987). Im Text werden die Vektoren aber dick gedruckt und
Fl�achen mit

"
A\ bezeichnet.

integrierte und in Normalenrichtung n wirkende Anteil des Energie
usses:

F =
Z
2�
(n �
)L(
)d
 =

Z 2�

0

Z �=2

0
L(�; �) cos � sin �d�d�; (3.21)

mit dem Azimutwinkel � und dem Zenitwinkel � (vgl. Abb. 3.1).
Die Nettoenergie
ussdichte Fn durch die Fl�ache A entspricht der Di�erenz zwischen der Ener-
gie
ussdichte in Richtung der Fl�achennormalen n und der aus entgegengesetzter Richtung -n.
F�ur eine horizontal orientierte Fl�ache A ergibt sich:

Fn = F" � F#; (3.22)

wobei F" und F# die nach oben und unten gerichteten Energie
ussdichten sind. Da die Strah-
lung wellenl�angen- bzw. frequenzabh�angig ist und mit Materie wechselwirkt, werden die mo-
nochromatische Strahl- und Energie
ussdichte betrachtet (vgl. auch Tab. A.1): L� = dL/d�
(in Wm�2sr�1(s�1)�1 wobei � = Frequenz in s�1) und F� = dF/d� (in Wm�2(s�1)�1).
Die Strahlungs�ubertragungsgleichung (S�UG) f�ur die monochromatische Strahldichte lautet all-
gemein:

dL�(
)

ds
= �k��a[L�(
) � J�(
)]: (3.23)

Die S�UG gibt an, dass die �Anderung der monochromatischen Strahldichte dL� entlang eines
Wegelementes ds in Richtung von 
 von der Dichte des durchstrahlten Mediums �a sowie
von seinen lokalen Eigenschaften k� und J� abh�angt. Der Extinktionskoe�zient k� (Einheit:
m2kg�1) beschreibt die Abschw�achung der Strahldichte beim Durchgang durch das Medium,
die durch Absorption und/oder Streuung5) erfolgen kann. Der Extinktionskoe�zient k� kann
daher als Summe aus Absorptionskoe�zient a� und Streuungskoe�zient s� dargestellt werden
(k� = a� + s�). Der allein durch Streuung verursachte Anteil der Extinktion (engl.

"
single

scattering albedo\) !� betr�agt also !� = s�=k� und der allein durch Absorption verursachte
dementsprechend a�=k� = (1 � !�).

5)Bei der Absorption wird die Strahlung in andere Energieformen, insbesondere W�arme umgewandelt, im
Gegensatz zur Streuung, bei der die Strahlung nur ihre Ausbreitungsrichtung �andert. Die Rayleigh-Streuung
folgt relativ einfachen, w�ahrend die Mie-Streuung an gr�o�eren Luftpartikeln und Wolkentr�opfchen sehr viel
komplizierteren Gesetzm�a�igkeiten folgt (z. B. Brasseur und Solomon, 1984).
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Abbildung 3.2: Beitrag zu der Strahldichte am Punkt s f�ur den Weg 0 bis s (Andrews et al.,
1987).

Die Quellfunktion J� beschreibt die Prozesse, die zu einer Verst�arkung der Strahldichte beim
Durchgang durch das Medium f�uhren. Das ist zum einen die thermische Emission eines Volu-
menelementes und zum anderen die durch Streuung von Photonen in Richtung 
 des Raum-
winkels d
 (Streustrahlung aus anderen Richtungen) zustandekommende Strahldichte.
Die Integration der S�UG (Gl. 3.23) an einem Ort s entlang eines Weges in Richtung von 

liefert die formale L�osung (vgl. auch Abb. 3.2) (Andrews et al., 1987):

L�(
; s) = L�(
; 0)e
�
R s
0
k� (s0)�a(s0)ds0 +

Z s

0
k�(s

0)�a(s
0)J�(
; s

0)e�
R s
s0
k� (s00)�a(s00)ds00ds0:

(3.24)
Die Strahldichte L�(
; s) eines Weges s in Richtung von 
 setzt sich zusammen aus einer
Anfangsstrahldichte L�(
; 0), welche exponentiell auf dem optischen Weg zwischen 0 und
s durch Absorption und Streuung geschw�acht wird (1. Summand von Gl. 3.24), und dem
Strahldichteanteil, der durch die Integration von Volumenelementen am Ort s0 entlang des
Weges durch Emission und Streuung in Richtung 
 entsteht, und ebenfalls auf der restlichen
Strecke zwischen s0 und s exponentiell abgeschw�acht wird (2. Summand in Gl. 3.24).
F�ur den Fall eines nichtemittierenden Mediums ist die Quellfunktion J� = 0, so dass in Gl.
3.24 der zweite Summand wegf�allt und man bei der Annahme eines homogenen Mediums,
d.h. der Extinktionskoe�zient ist wegunabh�angig, und der De�nition der optischen Pfadl�ange
u =

R s
0 �a(s

0)ds0 das sogenannte Beer-Bouget-Lambert6) Gesetz erh�alt:

L�(
; s) = L�(
; 0)e
�k�u = L�(
; 0)t� : (3.25)

Wobei t� die monochromatische Transmissivit�at (engl.
"
transmissivity\) ist. F�ur jeden Absor-

ber gilt, dass die Summe aus Transmissions-, Absorptions- und Re
exionsgrad stets eins ist.
F�ur den Fall, dass man die S�UG unter Ber�ucksichtigung thermischer Emission l�osen will, muss
man zwischen lokalem thermischen Gleichgewicht (engl.

"
local thermodynamic equilibrium

(LTE)\)7) und nicht-lokalem thermodynamischen Gleichgewicht (engl.
"
non-LTE\) unterschei-

den. Die meisten strahlungsaktiven Gase be�nden sich f�ur Dr�ucke gr�o�er als 0,1 mb im LTE,
f�ur niedrigere Dr�ucke ist dies allerdings nicht mehr der Fall.

6)Benannt nach Johann Lambert (1728-77) und August Beer (1825-63).
7)Be�ndet sich ein Gas im lokalen thermodynamischen Gleichgewicht, so sind Kollisionen zwischen den

Teilchen recht h�au�g und die Energieniveaus lassen sich nach einer Boltzmann Verteilung anordnen, die durch
eine kinetische Temperatur bestimmt wird (Brasseur und Solomon, 1984). Zu gr�o�eren H�ohen hin wird die
Dichte der Luft geringer, so dass die Gasmolek�ule immer seltener zusammensto�en und ihre Abstrahlung
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Unter LTE Bedingungen ohne Streuung (!� = 0) ist die Quellfunktion J� gleich der Planck
Funktion B� , w�ahrend man f�ur LTE-Bedingungen mit Streuung (!� 6= 0) folgende allgemeine
Form des Kirchho�schen Gesetzes (siehe Anhang A.3) erh�alt:

J�(
) = (1 � !�)B� +
!�
4�

Z
4�
L�(


0)P�(
;

0)d
0; (3.26)

wobei P�(
;
0) die Phasenfunktion ist, die die Verteilung der gestreuten Strahlung �uber al-
le Winkel angibt und sowohl wellenl�angen- bzw. frequenz- als auch materieabh�angig ist. Die
Quellfunktion f�ur non-LTE Bedingungen wird im Folgenden nicht weiter diskutiert, da diese
Bedingungen f�ur die Betrachtungen dieser Arbeit vernachl�assigbar sind.
Eine Approximation der Strahlungs�ubertragung geht von einer plan-parallelen Atmosph�are
aus8), d.h. die Kr�ummung der Koordinaten
�achen aufgrund der Kugelgestalt der Erde wird ver-
nachl�assigt und die Eigenschaften des Mediums (Dichte) sowie das Strahlungsfeld sind nur von
der Vertikalkoordinate abh�angig. Unter diesen Voraussetzungen ist der Netto-Strahlungs
uss-
dichtevektor nur abh�angig von der Vertikalkoordinate und f�ur eine H�ohe z� ergibt sich die
aufw�arts gerichtete Strahlungs
ussdichte zu:

F"(z
�) = 2�

Z �=2

0
L(�; z�) cos � sin �d� = 2�

Z 1

0
L(�; z�)�d�; (3.27)

mit � � cos �. Entsprechend ist die nach unten gerichtete Strahlungs
ussdichte, angedeutet
durch -� gegeben durch:

F#(z
�) = 2�

Z �=2

0
L(�; z�) cos � sin �d� = 2�

Z 1

0
L(��; z�)�d�: (3.28)

F�ur monochromatische Strahlungs�ubertragung in einer plan-parallelen Atmosph�are ist es �ublich,
die Vertikalkoordinate z� durch die optische Dicke ��(z

�) zu ersetzen:

��(z
�) =

Z 1

z�
k�(z

�0)�a(z
�0)dz�

0

: (3.29)

Das Integral gibt den optischen Weg in der Vertikalen zwischen der H�ohe z� und dem Ober-
rand der Atmosph�are an, der genau wie der Extinktionskoe�zient k� frequenzabh�angig ist.
Der optische Weg kann auch mit der logarithmischen Druck-Vertikalkoordinate z geschrieben
werden:

��(z) =
Z 1

z
k�(z

0)�a0(z
0)dz0; (3.30)

wobei �a0(z) = �a(z)[T (z)=Ts] = �a(z)[�0(z)=�(z)] die Dichte des Hauptabsorbers ist, die
mit der Referenztemperatur Ts skaliert zur De�nition des Skalenh�ohe H benutzt wird. Die von
der Sonne kommende Strahlung kann f�ur eine plan-parallele Atmosph�are in direkte (Strahlung
im Sonnenstrahl) und di�use (von der Atmosph�are gestreute) Solarstrahlung unterteilt werden.
Das Integral der monochromatischen Energie
ussdichte S0�, die am Oberrand der Atmosph�are
auf einer Fl�ache senkrecht zur Richtung der Solarstrahlung 
0 auftri�t, wird Solarkonstante

unabh�angig von der lokalen Temperatur wird (non-LTE).
8)Die Bedingungen f�ur diese Approximation sind im allgemeinen in der Mittleren Atmosph�are erf�ullt mit

einer Ausnahme, n�amlich f�ur direkte Solarstrahlung mit gro�en Zenitwinkeln (� � 80�). In der Troposph�are
existieren gro�e horizontale Inhomogenit�aten, so dass die Bedingungen f�ur die plan-paralle Approximation nicht
gut erf�ullt sind.
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genannt und ist, wie bereits erw�ahnt wurde (siehe Abschnitt 1.5), gar keine Konstante. Der
monochromatische Fluss der direkten Solarstrahlung durch eine Fl�ache in der H�ohe z und
einem Zenitwinkel von �0 = cos�1 �0 sieht folgenderma�en aus:

S�(z) = �0S0�e
���(z)=�0: (3.31)

F�ur gro�e Zenitwinkel (�0 � 80�) muss eine Korrektur eingef�uhrt werden, die der Kr�ummung
der Erdober
�ache/Atmosph�are Rechnung tr�agt (z. B. Andrews et al., 1987). Nun kann die
Quellfunktion aus Gl. 3.26 umgeschrieben werden, um die Beitr�age von direkter und di�user
Sonnenstrahlung zur gestreuten Strahlung explizit zu beschreiben (vgl. Andrews et al., 1987).
F�ur die meisten Anwendungen kann man die Strahlungs�ubertragung getrennt f�ur solare (� <
4 �m) und terrestrische (� > 4 �m) Strahlung beschreiben (vgl. Abschnitt 1.4.1). Die di�use
monochromatische Strahlung in einer plan-parallelen Atmosph�are kann bei der Wahl geeigne-
ter Randbedingungen in der S�UG (Gl. 3.24) f�ur den Oberrand der Atmosph�are und f�ur den
Boden bestimmt werden, wobei die Strahldichte am unteren Rand von der monochromatischen
Emissivit�at "� des Erdbodens abh�angt, die de�niert ist als das Verh�altnis von der spektralen
Ausstrahlung eines K�orpers zur spektralen Ausstrahlung eines schwarzen K�orpers bei gleicher
Temperatur9).

Der thermische E�ekt der Strahlung

Die thermischen E�ekte der absorbierten und emittierten Strahlung auf die Erdatmosph�are
lassen sich aus der vertikalen Divergenz des Strahlungs
usses F bestimmen. Die Netto-
erw�armungsraten sowie die Beitr�age der einzelnen strahlungsaktiven Gase zu den global gemit-
telten Abk�uhlungs- und Erw�armungsraten von der Erdober
�ache bis in eine H�ohe von 100 km
wurden mit verschiedenen Modellrechnungen bestimmt (siehe London, 1980) und sind in Abb.
3.3 dargestellt. In den verschiedenen H�ohenbereichen der Atmosph�are f�uhrt die Absorption und
Emission (vgl. auch Anhang A.1) verschiedenster Gase zu einer Erw�armung bzw. Abk�uhlung.
Die Wellenl�angenabh�angigkeit dieser Absorption und Transmission ist in Abb. 3.4a f�ur Wel-
lenl�angen von 0 bis 16 �m und in Abb. 3.4b noch einmal vergr�o�ert f�ur den UV-Bereich
dargestellt. Diese starke Wellenl�angenabh�angigkeit der Eindringtiefe von solarer UV-Strahlung
in die Stratosph�are wurde bereits von Herzberg (1965) bemerkt. An dieser Stelle soll kurz
auf die chemischen Eigenschaften von Sauersto� und Ozon eingegangen werden, welche eine
entscheidende Rolle f�ur die Erw�armung der Mittleren Atmosph�are spielen (vgl. Abb. 3.3b).

Die Charakteristika von Sauersto� und Ozon

Das Sauersto�molek�ul besitzt die Eigenschaft, UV-Strahlung zu absorbieren (Abb. 3.4b und
3.5) und durch Photolyse in zwei Sauersto�atome aufzuspalten (z. B. Brasseur und Solomon,
1984):

O2 + h�(� < 242 nm)! O +O: (3.32)

Die absorbierte Energie wird als kinetische Energie der beiden Dissoziationsprodukte abgef�uhrt
und in der Luft als W�arme dissipiert. Der atomare Sauersto� kann wieder zu einem Sau-
ersto�molek�ul rekombinieren, allerdings ist hierf�ur ein Sto�partner (M) notwendig, der die

�ubersch�ussige Energie aufnimmt:

9)F�ur einen schwarzen K�orper ist die Emissivit�at genau wie die Absorption stets eins. F�ur dicke Wolken und
die meisten Ober
�achenmaterialien ist "� � 1 f�ur infrarote Wellenl�angen.
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(a) (b) (c)

Abbildung 3.3: (a) Global gemittelte Abk�uhlungs- und (b) Erw�armungsraten (K/d) f�ur
einzelne strahlungsaktive Gase; (c) Nettoerw�armungsrate (K/d) (London, 1980).

O +O +M ! O2 +M: (3.33)

Atomarer Sauersto� kann aber auch mit molekularen Sauersto� zu einer Ozonproduktion
f�uhren:

O +O2 +M ! O3 +M; (3.34)

Netto : 3O2 ! 2O3: (3.35)

Wie das Sauersto�molek�ul besitzt auch das Ozonmolek�ul die Eigenschaft, die solare UV-
Strahlung und sogar die sichtbare Strahlung zu absorbieren (Abb. 3.4b und 3.5) und durch
Photolyse ein Sauersto�atom abzuspalten. Dieses Sauersto�atom be�ndet sich nach der Ab-
spaltung durch UVB-Strahlung (280-315 nm; vgl. Abschnitt 1.4.1) in einem elektronisch an-
geregten Zustand O(1D) und nach der Abspaltung durch sichtbares Licht im Grundzustand
O(3P ) (z. B. Br�onnimann, 2002):

O3 + h�(� < 1140 nm) ! O2 +O(3P ); (3.36)

O3 + h�(� < 310 nm) ! O2 +O(1D): (3.37)

Maximale Ozonabsorption tritt bei 255 nm in der Hartley-Bande (siehe Abb. 3.5 und Tab.
3.1) auf. Im Grundzustand kann der atomare Sauersto� wieder mit einem Sauersto�molek�ul
zu Ozon rekombinieren. Be�ndet sich das Sauersto�atom in einem angeregten Zustand, kann
es durch die Kollisionen mit unreaktiven Molek�ulen (M) wieder den Grundzustand erreichen
und danach ebenfalls mit einem Sauersto�molek�ul zu Ozon rekombinieren (vgl. auch Gl. 3.34):

O2 +O(3P ) +M ! O3 +M; (3.38)

O(1D) +M ! O(3P ) +M: (3.39)

In der Summe stellt die Photolyse und die anschlie�ende Rekombination also keinen Verlust-
mechanismus f�ur das Ozon dar, obwohl die solare UV-Strahlung durch diese Reaktionssequenz
ma�geblich reduziert wird.
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(a) (b)

Abbildung 3.4: (a) Spektrale Verteilung der Absorption verschiedener atmosph�arischer Gase
von der Erdober
�ache bis Unendlich. Untere Abbildung: gemeinsamer E�ekt aller Gase. (b)
Eindringtiefe der solaren UV-Strahlung in Abh�angigkeit von der Wellenl�ange. Die angegebene
H�ohe entspricht einer Abschw�achung um 1/e. Die Hauptabsorber und Ionisierungsgrenzen sind
ebenfalls angegeben. (Brasseur und Solomon, 1984)

Durch die Sto�reaktion zwischen einem Sauersto�atom und einem Ozonmolek�ul kommt es zur
Ozonzerst�orung:

O +O3 ! 2O2; (3.40)

Netto : 2O3 ! 3O2: (3.41)

In der Stratosph�are stellt sich ein photochemisches Gleichgewicht zwischen Ozonbildung (Gl.
3.35) und Ozonzerst�orung (Gl. 3.41) ein. Dieser Zyklus wird nach seinem Entdecker Chapman-
Zyklus genannt (Chapman, 1930), ist h�ohenabh�angig und in der mittleren Stratosph�are am
wichtigsten. Ozon ist wie fast alle drei- und mehratomigen Molek�ule, auch ohne Beteiligung von
chemischen Reaktionen

"
strahlungsaktiv\. Es absorbiert und emittiert IR-Strahlung im Bereich

von 9,6 und 14,1 �m. Dieser E�ekt wird durch bestimmte Vibrationszust�ande des Molek�uls
verursacht. Ozon emittiert au�erdem, genau wie andere Spurengase, elektromagnetische Strah-
lung im Mikrowellenbereich. Dies ist auf �Uberg�ange zwischen Rotationszust�anden des Molek�uls
zur�uckzuf�uhren (vgl. auch Abb. A.2). Auf die katalytischen Ozonzerst�orungsprozesse, welche
vielf�altiger und komplexer als die Bildungsprozesse sind, wird hier nicht eingegangen.

Die st�arkste Erw�armung (im Mittel ca. 12 Kelvin pro Tag (K/d)) �ndet man aufgrund der
Absorption von Ozon in Stratopausenh�ohe (50 km) (siehe Abb. 3.3b). Die Ozonabsorption
von UV-Strahlung in den Hartley (243.902-277.778 nm) und Huggins (277.778-362.500 nm)
B�andern stellt die Hauptw�armequelle der Stratosph�are und Mesosph�are dar (Brasseur und So-
lomon, 1984) (vgl. auch Abb. 3.4b und 3.5) und f�uhrt zu einer maximalen Erw�armung von
18 K/d in der N�ahe des Sommerpols. Die Absorption von molekularem Sauersto� und Ozon im
Herzberg Kontinuum (206.186-243.902 nm) tr�agt nur geringf�ugig zur Erw�armung der Strato-
sph�are bei, genauso wie die schwache Absorption von Sauersto� in der Mesosph�are. Oberhalb
von 75-80 km H�ohe tr�agt die Absorption durch molekularen Sauersto� (vgl. auch Abb. 3.4
und 3.5) in den Schumann-Runge B�andern (175-205 nm) und im Schumann-Runge Kontinuum
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Chappuis Huggins Hartley Herzberg

Schumann-Runge

Abbildung 3.5: Relativer Beitrag von Ozon und Sauersto� zur atmosph�arischen Absorption
f�ur Wellenl�angen zwischen 164 und 833 nm (Brasseur und Solomon, 1984). Die Abbildung
wurde durch die Kennzeichnung der einzelnen Absorptionsbanden erg�anzt.

(125-175 nm) zur Erw�armung bei und spielt eine bedeutende Rolle f�ur den atmosph�arischen
W�armehaushalt in der unteren Thermosph�are (Abb. 3.3b,c). Die starke Erw�armung durch
Ozonabsorption im Stratopausenbereich wird ausgeglichen durch eine maximale Abk�uhlungs-
rate in derselben H�ohe aufgrund von IR-Emission (15 �m Strahlungsbande10)) von Kohlen-
sto�dioxid (Abb. 3.3a und Abb. 3.4). Die IR-Emission von Ozon im 9,6 �m Band liefert
einen weiteren Beitrag zur IR-Abk�uhlung in der Mittleren Atmosph�are. Im Mittel be�ndet sich
die Stratosph�are also im Strahlungsgleichgewicht (Abb. 3.3c). In der Troposph�are hingegen
dominiert Wasserdampf11) und tr�agt durch die Emission langwelliger Strahlung (im 6,3 �m
Band) zu einer Nettoabk�uhlung von 1 K/d bei, w�ahrend in der unteren Stratosph�are eine ge-
ringf�ugige Erw�armung durch Ozonabsorption im IR-Bereich zu erkennen ist (Abb. 3.3a). In der
unteren Stratosph�are wird die Absorption von sichtbarem Licht durch Ozon in den Huggins
und Chappuis (362.500-852.500 nm) Banden wichtig (vgl. auch Abb. 3.5) genauso wie die
Ozonabsorption im Chappuis Band in der Troposph�are, die sogar zu Photodissoziation am
Erdboden f�uhrt.
In der Mesosph�are und unteren Thermosph�are ergeben sich mit Ausnahme der Mesopausenre-
gion, in der die CO2-Emission dominiert und zu einer Nettoabk�uhlung f�uhrt, im globalen Mittel
Nettoerw�armungsraten aufgrund der Absorption von solarer Strahlung durch O3 und O2 (Abb.
3.3c). Ob die Mesosph�are tats�achlich vom Strahlungsgleichgewichtszustand abweicht oder ob
die berechneten Nettoerw�armungsraten auf ungen�ugende Approximationen oder Unsicherhei-
ten, wie z. B. die verwendeten spektroskopischen Daten, die Temperaturverteilung oder die
Bestimmung der Absorbermenge, in den Strahlungsmodulen zur�uckzuf�uhren ist, l�asst sich auch
im Hinblick auf die Gr�o�enordnung der Ergebnisse nicht eindeutig sagen (vgl. Andrews et al.,
1987).

10)Da CO2 ein linear symmetrisches Molek�ul ist, hat es keine Rotationsbande und absorbiert maximal im
Bereich von 2, 3 und 4 �m und im Bereich von 13-17 �m (Peixoto und Oort, 1992).
11)Wasserdampf hat eine einzige Rotationsbande, die bei 14 �m anf�angt und ein Maximum bei 65 �m hat,

sowie einige Schwingungs-Rotationsbanden im Bereich von 1-8 �m (Peixoto und Oort, 1992).
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Die Temperatur�anderung mit der Zeit aufgrund von Absorptionprozessen (diabatische Heizrate
Qdiab

12), engl.
"
heating rate\) erh�alt man durch Integration der vertikalen Strahlungs
ussdi-

vergenz �uber alle Frequenzen (Brasseur und Solomon, 1984):

Qdiab =
dT

dt
=

cos �

�cp

Z
�

dFs;�

dz
d�: (3.42)

Der ankommende solare Fluss, bei dem nur die E�ekte der Absorption von O3 und O2 ber�uck-
sichtigt sind, ist gegeben durch:

Fs;� = Fs;�(1)e��(O3)
R
1

z
n(O3)dz

0+�(O2)
R
1

z
n(O2)dz

0

sec �; (3.43)

und damit abh�angig von der Absorberkonzentration n, dem Absorptionsquerschnitt � und dem
Sonnenzenitwinkel �. F�ur die Erw�armungsrate (Gl. 3.42) ergibt sich also:

Qdiab =
dT

dt
=

1

�cp
[n(O3)

Z
�
�(O3)Fs;�d� + n(O2)

Z
�
�(O2)Fs;�d�]: (3.44)

Bei einer Parametrisierung der atmosph�arischen Heizraten, die im Folgenden f�ur das Strah-
lungsmodul des FUB-CMAM beschrieben wird, ist insbesondere auch die starkeWellenl�angenab-
h�angigkeit der Absorptionsquerschnitte (vgl. Abb. 3.5) zu ber�ucksichtigen. Diese spektrosko-
pischen Daten sind allerdings mit Unsicherheiten behaftet, die wiederum die Genauigkeit der
Strahlungsparametrisierung beein
ussen.

3.2.2 Strahlungsmodul

Das FUB-CMAM enth�alt eine umfassende Strahlungsparametrisierung in der Troposph�are und
Mittleren Atmosph�are, die im Vergleich zum ECHAM Modell besonders in der Mittleren At-
mosph�are eine verfeinerte Au
�osung der Spektralbereiche, die f�ur gr�o�ere H�ohen wichtig sind,
enth�alt (z. B. Langematz, 2000) (siehe Tab. 3.1). Im langwelligen Spektralbereich wird f�ur die
Absorption und Emission durch O3, CO2 und H2O das Morcrette{Schema (Morcrette, 1991)
unterhalb von Modell
�ache 7 verwendet (1. und 4. Strahl von rechts in Abb. 3.6). Im Mor-
crette Schema wird f�ur die Berechnung der langwelligen Strahlungs
�usse eine Breitband-Fluss-
Emissionsmethode mit sechs spektralen Intervallen f�ur CO2, H2O, O3 und Aerosole benutzt.
Zus�atzlich ist die Streuung und Absorption von Wolken eingeschlossen. In der Mesosph�are,
oberhalb von 60 km H�ohe (62,5 km� Fl�ache 6), wird die Abk�uhlung der Atmosph�are durch die
Emission von IR-Strahlung durch einen

"
Newtonian Cooling\-Ansatz approximiert, der f�ur nu-

merische Stabilit�at sorgt13) (linker Strahl in Abb. 3.6). Durch lineare Relaxation wird die Tem-
peratur zu einem vorgegebenen Referenzpro�l (im FUB-CMAM wird die CIRA-Klimatologie
benutzt) hingezogen (Dickinson, 1973).

12)Diabatische Prozesse sind durch eine lokale �Anderung gekennzeichnet, wie z. B. die hier beschriebene
Temperatur�anderung aufgrund von Strahlungsabsorption. Ein anderes Beispiel ist die Freisetzung latenter
W�arme in der Troposph�are. Adiabatische Temperatur�anderungen �ndet man, wenn Divergenzen und/oder
Konvergenzen auftreten, also bei Vertikal- bzw. Horizontalbewegungen von Luftmassen.
13)Kleine Fehler in der Temperatur k�onnten bei der Verwendung der Approximation f�ur die langwelligen

Strahlungs
�usse (Gl. 3.45), die proportional zu T 4 ist, sehr gro� werden.
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Band Gas Wellenl�ange alte Spektral- neue Spektral-
(nm) intervalle intervalle

Morcrette (1991)
SW O3 250 - 4000 2 2

WMO (1986)/
Shine&Rickaby(1989)

Herzberg Kont. O2/O3 206.186 - 243.902 2 15
Hartley Band O3 243.902 - 277.778 2 10
Huggins Band O3 277.778 - 362.500 3 18
Chappuis Band O3 362.500 - 852.500 1 1

Strobel (1978)
Schumann-Runge O2 125 - 175 3 3
Kontinuum
SR Band O2 175 - 205 1 1

Tabelle 3.1: �Ubersicht der alten und neuen Spektralbanden im kurzwelligen Strahlungsschema
des FUB-CMAM. Die f�ur die durchgef�uhrten Modellexperimente angepassten Strahlungsberei-
che sind dick gedruckt (deutsche Version von Tab. 1 aus: Matthes et al., 2004).
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Abbildung 3.6: Schematische �Ubersicht des im FUB-CMAM verwendeten Strahlungsschemas.
Modellschichten vom Oberrand des Modelles (Modellschicht 1) bis zum Erdboden (Modell-
schicht 34) mit der jeweils verwendeten Strahlungsroutine f�ur die verschiedenen H�ohen- und
Wellenl�angenbereiche.
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Abbildung 3.7: Lorentz-, Doppler- und Voigt-Linienpro�le f�ur gleiche Halbwertsbreiten und
Linienst�arken (Andrews et al., 1987).

Im kurzwelligen Spektralbereich wird in der Troposph�are und Stratosph�are unterhalb von 18 km
(p < 70 hPa; Modell
�achen 20-34) ebenfalls das Morcrette-Schema mit einem Zweistromver-
fahren von Fouquart und Bonnel (1980) verwendet, welches mit der Photonenwegl�angen-
Methode die kurzwelligen Strahlungs
�usse in zwei Spektralbanden im UV/VIS (250-680 nm)
und im nahen IR Bereich (680-4.000 nm) berechnet (3. Strahl von rechts in Abb. 3.6). Die
Parametrisierung ber�ucksichtigt die Absorption und Streuung durch die Gase CO2, H2O, O3

und Aerosole. In der mittleren Atmosph�are oberhalb von 18 km werden die Temperaturten-
denzen durch die Absorption solarer Einstrahlung an O3 und O2 in acht Spektralintervallen
von 206,186{852,500 nm (siehe Tab. 3.1) mit der Parametrisierung von Shine und Rickaby
(1989) und f�ur Wellenl�angenbereichen von 125{175 nm nach dem Modell von Strobel (1978)
f�ur O2 berechnet (2. Strahl von rechts in Abb. 3.6). Beide genannten Verfahren berechnen
die Schw�achung des an der Atmosph�arenobergrenze ankommenden spektralen solaren Strah-
lungs
usses in der Atmosph�are durch die Hauptabsorberbanden der Gase in Abh�angigkeit von
der Absorberkonzentration und dem Sonnenstand (vgl. Abschnitt 3.2.1). Die Strahlungs
�usse
aus dem Shine und Rickaby (1989) (SR)-Schema werden in 70 hPa an das entsprechende
spektrale Interval des Fouquart und Bonnel (1980) (FB)-Schemas �ubergeben und die r�uckge-
streuten Strahlungs
�usse des FB-Schemas gehen wiederum als untere Randbedingung in das
SR-Schema ein. F�ur die im Rahmen dieser Arbeit durchgef�uhrten Sonnenexperimente wurde
die Parametrisierung der kurzwelligen Strahlungs
�usse modi�ziert (siehe Abschnitt 3.2.3).

Absorptionslinienbreite

Durch die Kollision von emittierenden und nichtemittierenden Molek�ulen oder den Doppler-
e�ekt (engl.

"
Doppler broadening\)14) kann es zu einer Verbreiterung der Spektrallinien von

Emissions- und Absorptionsspektren kommen. Zur Beschreibung der Linienbreite unterhalb
von 30 km wird das sogenannte Lorentz-Pro�l benutzt, bei dem die Halbwertsbreite der Spek-
trallinie direkt proportional zum Druck und indirekt proportional zur Wurzel aus der Tempe-
ratur ist. In der oberen Stratosph�are und Mesosph�are wird der Doppler E�ekt allerdings so
wichtig, dass beide Verbreiterungsprozesse (Druck- und Doppler-Verbreiterung) in Betracht

14)Die Molek�ule, die sich mit einer Geschwindigkeit v auf einen Beobachter zu oder von ihm wegbewegen,
scheinen bei h�oheren bzw. niedrigeren Frequenzen zu emittieren (Peixoto und Oort, 1992).
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gezogen werden m�ussen und das sogenannte Voigt-Pro�l seine Anwendung �ndet (siehe Abb.
3.7). Ein Vergleich von Lorentz- und Doppler-Linienpro�l (Abb. 3.7) zeigt, dass bei gleicher
Halbwertsbreite und Linienintensit�at die Doppler-Verbreiterung zu einer st�arkeren Absorption
in der N�ahe des Linienzentrums f�uhrt, w�ahrend die Absorption beim Lorentz-Pro�l in den
Fl�ugeln st�arker ist. In einem H�ohenbereich zwischen 50 und 70 km ist der Ein
uss von Druck-
und Doppler-Verbreiterung ungef�ahr gleichbedeutend, weshalb das Voigt-Linienpro�l in der IR
Morcrette-Strahlung des FUB-CMAM eingebaut worden ist.

Die strahlungsbedingte Erw�armungsrate Qdiab berechnet sich aus der vertikalen Strahlungs-

ussdivergenz (vgl. Gl. 3.42), wobei die Strahlungs
�usse aus der L�osung der S�UG (Abschnitt
3.2.1) gewonnen werden. Die L�osung der S�UG ist allerdings sehr rechenzeitintensiv und wird
daher nicht f�ur jeden Zeitschritt, sondern nur alle zwei Stunden in sogenannten

"
full-radiation

steps\ an jedem Gitterpunkt durchgef�uhrt. Um die �Anderung der Temperatur und des Sonnen-
zenitwinkels f�ur jeden Zeitschritt zu ber�ucksichtigen, de�niert man eine e�ektive Emissivit�at
�e und Transmission �e, aus denen man den langwelligen Strahlungs
uss Ft und solaren Strah-
lungs
uss Fs zum aktuellen Zeitschritt erh�alt:

Ft = �e�B(T ); (3.45)

Fs = �eS0; (3.46)

wobei B(T ) die von der aktuellen Temperatur abh�angige Planck Funktion ist und S0 der mit
dem Sonnenzenitwinkel variierende solare Fluss am Oberrand der Atmosph�are. Die kurzwelli-
gen Strahlungs
�usse werden zu jedem Zeitschritt aus �e und dem aktuellen Sonnenzenitwinkel
berechnet, die langwelligen Strahlungs
�usse aus �e und der aktuellen Temperatur. �e und �e
werden nur alle zwei Stunden neu berechnet und zwischendurch konstant gehalten. Die Bestim-
mung der kurz- und langwelligen Strahlungs
�usse (Fs und Ft) erfolgt in jeder Modellschicht.
Die vertikale Divergenz der Fl�usse (vgl. auch Gl. 3.42) besagt, wieviel Strahlung in einer Schicht
absorbiert wurde und ist proportional zur Erw�armungsrate Qdiab;z in dieser Schicht:

Qdiab;z =
1

�cp

@(Fs + Ft)

@z
: (3.47)

Die beschriebenen Modellparametrisierungen stellen eine Verbesserung der Modellklimatologie
dar, die in Langematz und Pawson (1997) beschrieben wurde. Eine realistischere Berechnung
der Strahlungs
�usse wurde durch die Einf�uhrung des Voigt-Linienpro�les und durch das An-
heben der Newtonian-Cooling-Parametrisierung von vorher 30 km auf nun 60 km H�ohe erzielt
(Langematz, 2000). Durch die Verbesserung der zugrundeliegenden Physik konnte die Modell-
klimatologie verbessert werden, welche vorher zu hohe Temperaturen in der Polarregion im
Winter aufwies (

"
warm-bias\) und nun wie alle anderen GCMs, einen

"
cold-bias\ besitzt (z.

B. Pawson et al., 2000) (vgl. auch Abschnitt 3.4).
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Spektralbereich alt (Shine und Rickaby, 1989) neu (WMO, 1986) (nm)

Herzberg: 206,186{243,902 nm QHz=F1 1. 206,5{208,5
(WMO Band 18-32) (�(O2)1[O2]+�(O3)1[O3]) 2. 208,5{210,5

� e�(�(O2)1N2+�(O3)1N3) 3. 210,5{212,5
+F2(�(O2)2[O2]+�(O3)2[O3]) 4. 212,5{215,5

� e�(�(O2)2N2+�(O3)2N3) 5. 215,5{217,5
6. 217,5{219,5
7. 219,5{222,5
8. 222,5{224,5
9. 224,5{227,5
10. 227,5{229,5
11. 229,5{232,5
12. 232,5{235,5
13. 235,5{237,5
14. 237,5{240,5
15. 240,5{243,5

Hartley: 243,902{277,778 nm QHa=[O3] �
2
i=1 �i Fi e

��iN3 1. 243,5{246,5
(WMO Band 33-42) 2. 246,5{249,5

3. 249,5{252,5
4. 252,5{256,5
5. 256,5{259,5
6. 259,5{262,5
7. 262,5{266,5
8. 266,5{270,5
9. 270,5{273,5
10. 273,5{277,5

Huggins: 277,778{362,5 nm QHu=[O3]�
3
i=1 �i Fi e

��iN3 1. 277,5{281,5
(WMO 43-60) 2. 281,5{285,5

3. 285,5{289,5
4. 289,5{294,5
5. 294,5{298,5
6. 298,5{302,5
7. 302,5{307,5
8. 307,5{312,5
9. 312,5{317,5
10. 317,5{322,5
11. 322,5{327,5
12. 327,5{332,5
13. 332,5{337,5
14. 337,5{342,5
15. 342,5{347,5
16. 347,5{352,5
17. 352,5{357,5
18. 357,5{362,5

Chappuis: 407,5{852,5 nm QCh=[O3] � F e��N3 {
(WMO Band 70-158)

Tabelle 3.2: Vergleich der alten Shine und Rickaby (1989) und der neuen Strahlungsparame-
trisierung nach WMO (1986).
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3.2.3 Weiterentwicklung des Strahlungsmoduls

F�ur die Simulation des 11-j�ahrigen Sonnen
eckenzyklus mit dem FUB-CMAM ist eine An-
passung der kurzwelligen Strahlungs
�usse notwendig. Prinzipiell m�usste der solare Fluss am
Oberrand der Atmosph�are f�ur Sonnen
eckenmaximum- und -minimumbedingungen daf�ur nur
�uber die entsprechenden Wellenl�angenintervalle des Strahlungsschemas integriert und zu den
Fl�ussen dazuaddiert bzw. von diesen subtrahiert werden. Wie man anhand von Tab. 3.1 sieht,
gibt es beispielsweise f�ur die Herzberg- und Hartley-Bande zwei und f�ur die Hugginsbande
sogar drei Unterintervalle. Die Rekonstruktion dieser Unterintervalle war nicht m�oglich und
f�uhrte gemeinsam mit der Notwendigkeit bei der Berechnung von Strahlungs
�ussen eine hohe
spektrale Au
�osung zu verwenden zu einer neuen Parametrisierung der Wellenl�angenbereiche
f�ur die Herzberg-, Hartley- und Hugginsbanden unter Verwendung der optischen Parameter aus
WMO (1986). Die urspr�ungliche Parametrisierung von Shine und Rickaby (1989) st�utzte sich
ebenfalls auf die im WMO-Bericht angegebenen Werte. Da die Absorptionsquerschnitte von
O2 und O3 sehr stark wellenl�angenabh�angig sind (vgl. Abb. 3.5), wurden die Unterintervalle
des WMO-Berichtes �ubernommen. Dies f�uhrte im kurzwelligen Bereich zu einer verfeinerten
Au
�osung von vorher 8 auf nun 44 Wellenl�angenintervalle (siehe Tab. 3.1). Eine verfeinerte
Au
�osung f�ur die Chappuis-Bande wurde ebenfalls getestet, allerdings nach einer Abw�agung
der ben�otigten Rechenzeit gegen�uber der E�ektivit�at der besseren Au
�osung wieder verworfen.
Bevor mit der Experimentengestaltung f�ur die Sonnenexperimente angefangen wurde, wurde
die verfeinerte Au
�osung des kurzwelligen Spektralbereiches f�ur die Herzberg-, Hartley-, Hug-
gins- und Chappuis Bande implementiert und getestet. In Tab. 3.2 sind die alte und neue
Parametrisierung gegen�ubergestellt. Den entsprechenden Spektralbereich erkennt man an der
linken Spalte, zus�atzlich ist die Nummerierung der Bandenbereiche aus dem WMO-Bericht
angegeben. In der mittleren Spalte ist die Parametrisierung der Heizraten Q15) mit den jewei-
ligen Unterintervallen nach Shine und Rickaby (1989) angegeben (vgl. auch Tab. 3.1). In die
Berechnung der Heizraten gehen die Teilchenkonzentration von zweiatomigem Sauersto� und
Ozon in cm�3 ([O2], [O3]) sowie die dazugeh�origen totalen S�aulendichten in cm�2 (N2, N3),
der Absorptionsquerschnitt � in cm2/Molek�ul und der solare Fluss am Oberrand der Atmo-
sph�are F in W/m2 ein (vgl. Abschnitt 3.2.1). In der Herzbergbande sind die �uberlappenden
Absorptionsbanden von Ozon und Sauersto� ber�ucksichtigt. F�ur die neue Parametrisierung
nach WMO (1986) wurde die Anzahl der spektralen Unterintervalle f�ur die einzelnen Banden
erh�oht, wobei die Grenzen der Unterintervalle in der rechten Spalte von Tab.3.2 angegeben
sind. Der Rechenzeitverbrauch hat sich mit der verfeinerten Au
�osung f�ur einen Monat von
vorher 4,7 cpuh auf 5,6 cpuh, also um ca. 20% gesteigert. Der Test mit einer verfeinerten
Au
�osung in der Chappuis-Bande sowie einer genaueren Parametrisierung der Strobel-Banden
ergab einen Anstieg des Rechenzeitverbrauches auf fast 10 cpuh pro Modellmonat und wurde
unter anderem (vgl. auch Abschnitt 3.3.1) deshalb wieder verworfen.
Mit der neuen Strahlungsparametrisierung wurden eine Reihe von kurzen Testintegrationen
durchgef�uhrt. Da sich die kurzwellige Erw�armungsrate schon nach einigen Zeitschritten ein-
gestellt hat, war es ausreichend das Modell jeweils nur einen knappen Monat (20 Tage) zu
integrieren. Abb. 3.8 gibt einen �Uberblick �uber die Genauigkeit der verfeinerten neuen Strah-
lungsparametrisierung im Vergleich zur urspr�unglichen von Shine und Rickaby (1989). Die
Abweichungen zwischen den beiden Parametrisierungen sind minimal (�0,02 bis 0,04 K) und

15)Um die Heizrate in Kelvin pro Sekunde zu erhalten, werden die Werte von Q noch mit 102=(�cp) mul-
tipliziert (Shine und Rickaby, 1989); � ist die Dichte der Luft und cp die spezi�sche W�arme der Luft bei
konstantem Druck; 102 sorgt f�ur eine Konvertierung der Flussdivergenz von cm�1 in m�1.
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Abbildung 3.8: Links: Absolutwert der kurzwelligen Erw�armungsrate (SWHR) nach der neuen
Parametrisierung (basierend auf WMO (1986)) f�ur den Bereich der alten Shine und Rickaby
(1989) Parametrisierung, Isolinienabstand: 2 K/d. Rechts: Di�erenz zwischen der alten und
neuen Parametrisierung f�ur diesen Bereich, Isolinienabstand: 0,002 K/d.

zeigen, dass die neue, verfeinerte Parametrisierung richtig eingebaut wurde und daher oh-
ne Probleme f�ur die geplanten Sonnenexperimente benutzt werden kann. Shine und Rickaby
(1989) geben in ihrer Ver�o�entlichung einen Vergleich zwischen der WMO (1986) Referenz-
berechnung und ihrer Parametrisierung an, der im Bereich von +0,02 und +0,04 K in der
tropischen und subtropischen oberen Stratosph�are und unteren Mesosph�are liegt und damit
vergleichbar zu den Di�erenzen in Abb. 3.8 ist. In den hohen Breiten der Sommerhemisph�are
treten Unterschiede zwischen +0,04 und -0,08 K auf. F�ur das Strobel-Schema wurde eben-
falls ein Test mit einer feiner aufgel�osten Parametrisierung gemacht, um die �Anderungen der
Strahlungs
�usse f�ur den 11-j�ahrigen Sonnen
eckenzyklus auch f�ur diese Wellenl�angenbereiche
einbauen zu k�onnen. Dieser Test ergab jedoch einen gr�o�eren Unterschied zwischen alter und
neuer (feiner aufgel�oster) Parametrisierung als die �Anderung, die man zwischen Sonnen
ecken-
maximum und -minimum bekommen w�urde. Deswegen wurde auf eine verfeinerte Au
�osung
in diesen Wellenl�angenbereichen verzichtet. Bereits Strobel (1978) weist in seiner Ver�o�ent-
lichung der Strahlungsparametrisierung daraufhin, dass die Genauigkeit der Parametrisierung
um � 20% schwankt und somit gr�o�er ist als die Variabilit�at des 11-j�ahrigen Sonnen
ecken-
zyklus (vgl. Abschnitt 1.5.2).
Die Verfeinerung der kurzwelligen Strahlungsparametrisierung stellt eine wesentliche Verbesse-
rung f�ur die Repr�asentation des Strahlungstransfers in der Mittleren Atmosph�are dar und wird
in solcher Form in anderen GCMs wegen des hohen Rechenzeitverbrauches nicht verwendet.
F�ur das FUB-CMAM wurde ein Kompromiss zwischen Rechenzeit und Genauigkeit der Para-
metrisierung gew�ahlt, um die notwendige Verfeinerung einbauen zu k�onnen.
Nachdem einige Teile des kurzwelligen Strahlungsschemas f�ur die Durchf�uhrung der Sonnen-
experimente nachvollzogen, erweitert und getestet wurden, konnte mit der eigentlichen Vor-
bereitung der Sonnenexperimente begonnen werden.
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3.3 Experimentbeschreibung

Um den 11-j�ahrigen Sonnen
eckenzyklus im FUB-CMAM simulieren zu k�onnen, wurden sowohl
die kurzwelligen Strahlungs
�usse (und damit die kurzwelligen Erw�armungsraten) als auch die
Ozonverteilung f�ur Sonnen
eckenmaximum und -minimum Bedingungen angepasst. Es wur-
de eine Reihe von verschiedenen Gleichgewichtsl�aufen, d.h. Integrationen unter konstanten
Sonnen
eckenmaximum bzw. -minimum Bedingungen durchgef�uhrt, die in Tab.3.3 aufgelistet
sind. Ein realistischer, sich zeitlich �andernder 11-j�ahriger Sonnen
eckenzyklus ist im Moment
aufgrund von immer noch begrenzten Computerkapazit�aten nicht m�oglich, da man minde-
stens 100 Modelljahre f�ur eine statistische Auswertung br�auchte. Alle Experimente wurden
mit einem Jahres- und Tagesgang integriert und benutzten klimatologische Monatsmittel der
Meeresober
�achentemperaturen (AMIP I: 1979-1994), so dass variable Ph�anomene wie ENSO
hier keine Ber�ucksichtigung �nden.
Alle in Tabelle 3.3 genannten Modellexperimente wurden auf einem Vektorrechner (Cray J932,
crassus), die Auswertungen zum Teil auf dessen Vorrechner (SUN SPARCstation Ultra-60,
ufer), und ein anderer Teil auf dem neuen Parallelrechner des H�ochstleistungs-Rechnerverbundes
Nord (HLRN) am Konrad{Zuse{Zentrum f�ur Informationstechnik Berlin (ZIB) durchgef�uhrt.
Da der Vektorrechner des ZIBs im Juli 2002 au�er Betrieb genommen und durch einen Par-
allelrechner ersetzt wurde, konnten die letzten vier Experimente leider nur 15 Jahre integriert
werden. Das FUB-CMAM ist in Cray-Fortran programmiert und damit zur Zeit auf keiner
anderen als einer Cray-Maschine lau��ahig. Die beiden ersten Experimentenpaare sind im Rah-
men des EU-Projektes SOLICE (Solar In
uences on Climate and the Environment) entstanden,
w�ahrend sich die vier letzten Experimente als Folgearbeit aus den ersten Simulationen ergaben.

Experimentname Wind in �aquatorialer Strahlung und Ozon L�ange der Integration
unterer Stratosph�are (Jahre)

kwsomax schwach Ost Maximum 20
kwsomin schwach Ost Minimum 20

kwqbomax k�unstlich West Maximum 20
kwqbomin k�unstlich West Minimum 20

kwmawqbof West Maximum 15
kwmiwqbof West Minimum 15
kwmaeqbof Ost Maximum 15
kwmieqbof Ost Minimum 15

Tabelle 3.3: �Ubersicht der verschiedenen ausgewerteten Experimentenpaare (jeweils Sonnen-

eckenmaximum und -minimum) mit dem FUB-CMAM (Version: T21L34). Die Anordnung
der Experimente von oben nach unten kennzeichnet gleichzeitig die zeitliche Abfolge ihrer
Durchf�uhrung.
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Abbildung 3.9: Prozentuale Strahlungs�anderungen w�ahrend eines 11-j�ahrigen Sonnen
ecken-
zyklus f�ur den Wellenl�angenbereich von 200 bis 420 nm, der bei den Modellexperimenten
ge�andert wurde (Daten von Lean et al., 1997) (Fig. 3 aus Labitzke und Matthes, 2003).

3.3.1 Strahlungs
uss�anderungen

Erst seit kurzer Zeit kann man den 11-j�ahrigen Sonnen
eckenzyklus realistischer in GCMs mo-
dellieren, da man seit der Satelliten�ara genauere und wellenl�angenabh�angige Messungen der
solaren Einstrahlung hat (siehe auch Abschnitt 1.5.2 sowie Tab. 1.5). Basierend auf Satelli-
tenbeobachtungen f�ur September 1986 (Sonnen
eckenminimum) und November 1989 (Son-
nen
eckenmaximum), wurden die Variationen der spektralen Einstrahlung im Wellenl�angen-
bereich von 119,5 bis 419,5 nm abgesch�atzt (Au
�osung von 1 nm) und von J. Lean zur
Verf�ugung gestellt (vgl. auch Abschnitt 1.5.2). Die spektralen Fl�usse f�ur Sonnen
eckenmaxi-
mum und -minimum Bedingungen wurden f�ur die entsprechenden Wellenl�angenintervalle der
neuen Strahlungsparametrisierung (vgl. Tab. 3.2) integriert und jeweils die H�alfte ihrer ab-
soluten Di�erenzen zu den urspr�unglichen Fl�ussen addiert f�ur Maximum- bzw. subtrahiert
f�ur Minimumbedingungen. Die vorgegebenen �Anderungen sind in Abb. 3.9 prozentual darge-
stellt. Es wurden zwei separate Experimente f�ur das Sonnen
eckenmaximum und -minimum
durchgef�uhrt (Tab. 3.3), um ein zus�atzliches Kontrollexperiment mit der neuen Strahlungspa-
rametrisierung zu vermeiden. Andere Modellgruppen nahmen oft einen bereits existierenden
Kontrolllauf als Minimumexperiment und f�uhrten eine Simulation f�ur Maximumbedingungen
durch. F�ur die weitere Auswertung der Experimente spielt das aber keine Rolle, da man sich
nur f�ur die Di�erenzen zwischen dem Maximum- und dem Minimumexperiment interessiert
und die hier durchgef�uhrten Experimente gut mit Simulationen von anderen Gruppen �uber-
einstimmen (Matthes et al., 2003). F�ur die Wellenl�angen von 200 bis 420 nm wurden die
solaren Strahlungs
uss�anderungen nach Lean et al. (1997) eingebaut und damit die f�ur die
kurzwelligen Erw�armungsraten der Stratosph�are besonders wichtigen Spektralbereiche ber�uck-
sichtigt16). �Anderungen in der Absorption des sichtbaren Lichtes an der Erdober
�ache wurden
somit vernachl�assigt, da die festen Meeresober
�achentemperaturen sowieso eine realistische

16)F�ur die Chappuis-Bande konnten die Strahlungs
uss�anderungen nur f�ur die ersten beiden Banden berech-
net werden, so dass der solare Fluss in der Chappuis-Bande nur geringf�ugig ge�andert wurde.
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Simulation dieses E�ektes �uberdecken. F�ur k�urzere Wellenl�angen (<200 nm) wurden keine
Strahlungs
uss�anderungen eingebaut, da sich beim Test des Strobel-Schemas, mit welchem
diese Wellenl�angen parametrisiert sind, keine signi�kanten Unterschiede ergaben. Au�erdem
ist die Absorption von molekularem Sauersto� im Bereich der Modelldom�ane nicht ganz so
wichtig wie weiter oben. Im SW-Morcrette Schema wurden keine �Anderungen eingebaut, da
die ge�anderten Strahlungs
�usse aus dem Shine und Rickaby (1989)-Schema dort ein
ie�en.
Die Lyman-alpha Linie, in der die solare Variabilit�at mit dem 11-j�ahrigen Zyklus bis zu 60% be-
tragen kann, ist nicht im Strahlungsmodul enthalten, da diese E�ekte nur f�ur die Mesosph�are
und Thermosph�are von Bedeutung sind und bei einem Modellbereich bis 83 km H�ohe ver-
nachl�assigt werden k�onnen. Um konsistent zu den spektralen �Anderungen des solaren Flusses
zu sein, wurde der Wert der Solarkonstanten im Modell (1367 W/m2) ebenfalls f�ur Sonnen-

eckenmaximum und -minimum Bedingungen angepasst (vgl. auch Abschnitt 1.5.2).

3.3.2 Ozon�anderungen

Die hier benutzte Version des FUB-CMAM verlangt die Vorgabe einer Ozonklimatologie (ak-
tualisierte Version von: Fortuin und Langematz, 1994), welche f�ur die Sonnenexperimente
entsprechend angepasst wurde. Die prozentualen Ozon�anderungen aufgrund der ge�anderten
Sonneneinstrahlung im Sonnen
eckenmaximum und -minimum nach Lean et al. (1997) wurden
o�ine mit einem voll interaktiven zwei-dimensionalen Strahlungs-Chemie-Transport Modell am
Imperial College in London berechnet und von J. Haigh zur Verf�ugung gestellt (Haigh, 1994)
(siehe Abb. 2.11). Diese prozentualen Ozon�anderungsfelder wurden auf das Gitter des FUB-
CMAM interpoliert und auf das klimatologische Ozonfeld addiert bzw. von diesem subtrahiert,
um eine Ozonklimatologie f�ur Sonnen
eckenmaximum und eine weitere f�ur Sonnen
eckenmi-
nimum Bedingungen zu konstruieren. Die Problematik dieser berechneten Ozon�anderungsver-
teilung im Vergleich zu anderen Modellen und Beobachtungen wurde bereits in Abschnitt 2.4.2
erl�autert.

Die hier verwendeten Strahlungs
uss- und Ozon�anderungsdaten sind identisch zu denen, die
im Rahmen eines internationalen Modellvergleiches GCM-Reality Intercomparison Project for
SPARC (GRIPS) von verschiedenen Modellierungsgruppen benutzt wurden (z. B. Matthes
et al., 2003).

3.3.3 Anpassung der �aquatorialen Winde

Im klimatologischen Mittel ist das FUB-CMAM, genau wie andere GCMs (z. B. Pawson,
1992; Pawson et al., 2000), nicht in der Lage, eine realistische quasi-zweij�ahrige Schwingung
des �aquatorialen Windes (QBO) zu reproduzieren, sondern zeigt im Mittel schwache Ostwinde
in der �aquatorialen unteren Stratosph�are (Abb. 3.10). Eine Erh�ohung der Standardau
�osung
T21L34 entweder in der Vertikalen (L70) oder der Horizontalen (T42) reichte noch nicht aus,
um eine interne QBO im FUB-CMAM zu erzeugen (Nissen, 1998; Kr�uger, 2002). Neuere
Arbeiten zeigen, dass f�ur eine spontane Entwicklung einer Modell-QBO eine Schwerewellen-
parametrisierung, eine ausreichende r�aumliche Au
�osung sowie eine realistische Simulation
tropischer Konvektion notwendig sind (z. B. Scaife et al., 2000a; Giorgetta et al., 2002). Trotz
einer fehlenden Modell-QBO ist das FUB-CMAM in der Lage, die stratosph�arische halbj�ahr-
liche Schwingung des �aquatorialen Windes (SAO) zu simulieren (M�uller et al., 1997), wie in
Abb. 3.10 zu sehen ist. Bei einem Vergleich der Abb. 3.10 (Modell) mit den Beobachtungen
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(Abb. 3.11) fallen einige Unterschiede auf. Als allererstes sieht man deutlich, dass in der un-
teren Stratosph�are im Modell Ostwinde vorherrschen, w�ahrend man in Beobachtungen einen
Wechsel von Ost- und Westwinden, die QBO, erkennen kann. In der oberen Stratosph�are er-
kennt man sowohl in Beobachtungen als auch im Modell die SAO. Die Charakteristika der
SAO werden im Modell gut wiedergegeben: maximale SAO-Ostwindphasen �ndet man im Ja-
nuar und Juli, wobei die st�arkere Phase im Januar auftritt, maximale SAO-Westwindphasen
treten im Oktober und April/Mai auf, wobei die letztere ebenfalls geringf�ugig st�arker ist. Die
Absolutwerte der SAO sind im Modell f�ur die Ostwindphasen allerdings zu stark (im Modell
werden {50 bis {60 m/s erreicht, in Beobachtungen im Vergleich dazu nur {40 m/s) und f�ur
die Westwindphasen zu schwach (+10 m/s im Vergleich zu den beobachteten Werten von bis
zu 20 m/s und mehr).

Abbildung 3.10: Zeitreihe der Monatsmittel des zonal gemittelten zonalen Windes am �Aqua-
tor (gemittelt von 2,8�S bis 2,8�N) von 0-80 km (1000-0,01 hPa) f�ur die 20 Jahre des kwsomin-
Experimentes, Isolinienabstand: 10 m/s, Westwinde sind grau gef�arbt.
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Um die beobachtete Wechselwirkung zwischen QBO/SAO und dem Sonnen
eckenzyklus im
Modell nachzuvollziehen, wurde eine systematische Reihe von Modellexperimenten (vgl. Tab.3.3)
durchgef�uhrt. Im ersten Experimentenpaar (kwsomax und kwsomin) wurden nur die Strahlungs-
und Ozon�anderungen eingebaut, im Mittel stellt sich ein schwacher Ostwind in der �aquatorialen
unteren Stratosph�are ein. Diese Experimente k�onnen als Experimente ohne QBO angesehen
werden. In einem weiteren Schritt wurde das Modell mit einer k�unstlichen QBO-Westphase nur
in der unteren Stratosph�are (24-28 km) mit einer St�arke von +25 m/s nach Balachandran und
Rind (1995) f�ur Sonnen
eckenmaximum und -minimum Bedingungen integriert (kwqbomax
und kwqbomin). Mit dieser k�unstlichen QBO, die von Nissen (1998) implementiert wurde,
ist bereits der

"
Holton und Tan Mechanismus\ im FUB-CMAM untersucht worden (Weber,

2000). Da die beiden ersten Experimentenpaare gewisse Diskrepanzen zu Beobachtungen zeig-
ten, wie im Folgenden noch eingehend diskutiert wird, wurde in einem letzten Schritt eine
Anpassung an realistischere Windpro�le aus Raketendaten (Gray et al., 2001b) (Abb. 3.11)
�uber die gesamte H�ohe der Stratosph�are implementiert und getestet (kwmaeqbof/kwmieqbof,
kwmawqbof/kwmiwqbof).

Abbildung 3.11: Zeitreihe der Monatsmittel des zonalen Windes am �Aquator von 100 bis
0,1 hPa (16-64 km) von 1970-1989. Die Messungen basieren auf Radiosonden- und Raketen-
messungen, Isolinienabstand: 10 m/s, Westwinde sind grau gef�arbt Gray et al. (2001a).
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Abbildung 3.12: Mittleres QBO-Ost- und -Westpro�l aus Raketendaten (Fig. 1 aus Matthes
et al., 2004).

Bei der Auswahl der Radiosondenpro�le wurde auf folgende Dinge besonders Wert gelegt:

1. Stark ausgepr�agte QBO (Ost- bzw. Westphase) in unterer Stratosph�are zwischen 30 und
50 hPa,

2. Zonaler Wind in 70 hPa hat die gleiche Richtung wie in 50 und 30 hPa, aber entgegen-
gesetzte Richtung in 10 hPa, dies gew�ahrleistet das Vorhandensein einer Scherzone, die
sich im Mittel bei 10 hPa be�ndet (Naujokat, 1986).

Diese beiden Kriterien wurden in Anlehnung an Giorgetta (1996) ausgew�ahlt.

3. Ausgepr�agte SAO-Westphase in oberer Stratosph�are,

4. Je zwei Jahre im Sonnen
eckenminimum (QBO Ost: 1974, 1984; QBO West: 1975,
1985).

Die je zwei17) Radiosondenpro�le f�ur QBO-Ost- (-West-) Bedingungen in der unteren Strato-
sph�are wurden zuerst �uber den drei Monatszeitraum von September bis November gemittelt,
um kleinskalige Schwankungen zu gl�atten und eine Beein
ussung der �aquatorialen Stratosph�are
durch den nordhemisph�arischen Winter auszuschlie�en. Danach wurde noch einmal �uber die
jeweils ausgew�ahlten Pro�le f�ur QBO Ost und West gemittelt, um ein mittleres Windpro�l f�ur
QBO-Ost- (-West-) Bedingungen in der unteren Stratosph�are und einer SAO-Westphase in
der oberen Stratosph�are zu erhalten (Abb. 3.12).
Es wurde besonders darauf geachtet, dass beide idealisierten QBO-Pro�le eine SAO-Westphase
in der oberen Stratosph�are haben, um bei einer Relaxation eine Abschw�achung der zu starken

17)Die Auswahl von je zwei Pro�len pro QBO-Phase erfolgte nach gr�undlicher Durchsicht der Daten, um sich
nicht nur auf ein einziges zuf�allig ausgew�ahltes Jahr zu beziehen.
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Abbildung 3.13: �Aquatoriale QBO-West-Windpro�le f�ur die Originaldaten (schwarz) und ver-
schiedene getestete Zeitkonstanten f�ur ein April-Monatsmittel verschiedener einj�ahriger Test-
integrationen: 10 (gr�un), 20 (rot) und 30 Tage (blau).

SAO-Ostphasen und eine Verst�arkung der SAO-Westphasen im Modell zu erreichen. Es wur-
den nur Jahre im Sonnen
eckenminimum ausgew�ahlt, um eine solare Vorkonditionierung zu
verhindern. Die Anpassung des zonal gemittelten zonalen Windes an die beiden konstruierten
idealisierten Windpro�len wurde durch eine Erweiterung der vorhandenen Relaxation, die auf
Balachandran und Rind (1995) basiert, realisiert. Dazu wurde die urspr�ungliche Relaxation in
der Vertikalen von 18,4 bis 34,5 km auf nun 66,0 km H�ohe erweitert und der feste Windwert
(+25 m/s f�ur kwqbomax/kwqbomin) durch einen h�ohenabh�angigen Windwert (Abb. 3.12)
ersetzt. An der Breitenabh�angigkeit der Relaxation, die �uber dem �Aquator zentriert ist und
zu beiden Seiten von 24:9�N bis 24:9�S mit einer Gauss-Verteilung abnimmt, wurden keine
�Anderungen vorgenommen. Die urspr�ungliche Zeitkonstante von 30 Tagen wurde nach aus-
giebigen Tests mit Zeitkonstanten von 10, 20 und 30 Tagen sowie einer h�ohenabh�angigen
Zeitkonstanten (Abb. 3.13) durch eine Zeitkonstante von 20 Tagen ersetzt. Die ausgew�ahlte
Zeitkonstante ist zwar relativ langsam, sorgt aber daf�ur, dass die �aquatorialen Winde (nur das
zonale Mittel) zu realistischeren Werten hingezogen werden, um aufgel�osten �aquatorialen Wel-
len (z. B. Nissen et al., 2000) weiterhin die M�oglichkeit der Ausbreitung zu gew�ahrleisten. Abb.
3.13 macht deutlich, warum die 20-t�agige Zeitkonstante ausgew�ahlt wurde. Der mit 20 Tagen
relaxierte Wind liegt zwischen dem mit 10 Tagen (Originalpro�l am �ahnlichsten) und dem mit
30 Tagen relaxierten. In der oberen Stratosph�are weichen die Pro�le mit den getesten Zeit-
konstanten st�arker voneinander ab als in der unteren Stratosph�are und als Kompromiss wurde
die 20-t�agige Zeitkonstante ausgew�ahlt. Die Testintegration mit der 10-t�agigen Zeitkonstante
zeigte eine ungew�ohnlich hohe Variabilit�at in der Nordpoltemperatur der unteren Stratosph�are
(eine starke Erw�armung im ersten Monat der Integration), die zu unrealistisch erschien.
Beide idealisierten Windpro�le f�uhrten zu einer Abschw�achung der starken SAO-Ostwinde und
einer Verst�arkung der zu schwachen SAO-Westwinde und somit zu einer realistischeren SAO.
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Abbildung 3.14: Klimatologischer �aquatorialer Wind f�ur eine mittlere QBO-Ostphase in der
unteren Stratosph�are (links) und eine mittlere QBO-Westphase (rechts), Westwinde sind grau
gef�arbt (Fig. 2 aus Matthes et al., 2004).

Die Zeitserie der klimatologischen �aquatorialen Winde nach der Anpassung an die QBO-Ost-
und -Westpro�le ist in Abb. 3.14 gezeigt. Deutlich zu erkennen ist, dass sich die Westwindpha-
sen verst�arkt (>10 m/s) und die Ostwindphasen abgeschw�acht haben (maximal ca. {40 m/s).
Damit ist eine realistischere Repr�asentation der Modell-SAO gelungen.
Nat�urlich sind auch diese Experimente immer noch sehr idealisiert, indem sie weder einen
realistischen Phasenwechsel der QBO noch ein zeitliches Absinken der verschiedenen Wind-
regime ber�ucksichtigen. Mit der beschriebenen Struktur der Modellexperimente kann also
haupts�achlich der Ein
uss der tropischen auf die hohen Breiten untersucht werden. Denn
die Anpassung an feste �aquatoriale Windpro�le f�uhrt zu einer geringeren Variabilit�at in der
tropischen Stratosph�are und einer k�unstlichen Unterdr�uckung von eventuell durch Zirkula-
tions�anderungen auf der Winterhemisph�are entstehenden Signalen. Um die Wechselwirkung
zwischen tropischen und hohen Breiten und eine m�ogliche Modulation der QBO durch den
Sonnen
eckenzyklus (vgl. Abschnitt 2.4.1) genauer untersuchen zu k�onnen, ist eine sich im
Modell selbstst�andig einstellende QBO notwendig. Daf�ur k�onnte man anstelle der Relaxation zu
einem bestimmten Wert oder Pro�l eine aus Beobachtungsdaten realistisch assimilierte QBO
implementieren (z. B. Giorgetta, 1996). Bisher wurde diese Assimilation allerdings nur bis in
eine H�ohe von 10 hPa in Klimamodelle eingebaut18) und die SAO damit nicht ber�ucksichtigt.
Wie in den folgenden Kapiteln gezeigt werden wird, f�uhrt die f�ur diese Arbeit implementierte
Anpassung an beobachtete tropische Windpro�le zu entscheidenen Simulationsverbesserungen
des Sonnensignales in den hohen Breiten der Nordhemisph�are, die in dieser Form mit einem
GCM bisher noch nicht erzielt werden konnten.

18)Am Deutschen Zentrum f�ur Luft- und Raumfahrt (DLR) in Oberpfa�enhofen wird z. B. gerade eine
transiente Simulation f�ur die Zeit von 1960 bis 2000 durchgef�uhrt, in der sowohl die �Anderungen beobachteter
Spurengaskonzentrationen als auch die Variabilit�at der Solarstrahlung sowie eine Assimilation zu einer QBO
ber�ucksichtigt werden. Die 39-Fl�achenversion von ECHAM4 endet allerdings in 10 hPa (32 km), so dass
wichtige Prozesse in der Stratosph�are und Mesosph�are nicht ber�ucksichtigt werden.



3.4. St�arken und Schw�achen des Modelles 111

3.4 St�arken und Schw�achen des Modelles

Das Berliner Modell ist in der Lage, verschiedene Aspekte der nat�urlichen Variabilit�at zu simu-
lieren (z. B. Langematz und Pawson, 1997; Braesicke, 1998; Nissen, 1998; Nissen et al., 2000;
Weber, 2000; Kr�uger, 2002; Langematz, 2002). Es enth�alt zum Beispiel Kelvin-Wellen, Rossby-
Schwerewellen und Schwerewellen in der tropischen Stratosph�are (Nissen, 1998; Amodei et al.,
2001). Wellen, deren vertikale Wellenl�ange kleiner als 14 km ist, k�onnen allerdings in der hier
verwendeten L34{Version nicht aufgel�ost werden. Das bedeutet, dass kleinskalige Schwerewel-
len, die sehr wichtig f�ur die stratosph�arischen und mesosph�arischen Schwingungen (QBO und
SAO) sind, nicht dargestellt werden (Nissen, 1998). Stratosph�arenerw�armungen k�onnen mit
dem Modell ebenfalls simuliert werden (Erlebach et al., 1996; Braesicke und Langematz, 2000;
Yoden et al., 1999; Weber, 2000; Kr�uger, 2002). Mit dem FUB-CMAM wurden unter anderem
auch Studien zum Ozonloch sowie des Beitrages von stratosph�arischem Ozonverlust und An-
stieg der Treibhausgase, insbesondere CO2 untersucht (Langematz, 2002; Langematz et al.,
2003c). Dabei stellte sich heraus, dass das FUB-CMAM im Vergleich mit anderen Modellen
sehr sensibel auf die ge�anderten Spurengaskonzentrationen reagiert und damit den Beobach-
tungen am n�achsten kommt (Shine et al., 2003).

Im Folgenden werden die Klimatologien der Sonnen
eckenminimum-Experimente ohne QBO
(kwsomin) und mit einer relaxierten QBO-Ostphase (kwmieqbof) untereinander sowie mit Be-
obachtungen verglichen. Wie bereits kurz erw�ahnt wurde, besitzt das FUB-CMAM wie die
meisten anderen GCMs einen

"
cold-bias\ in den polaren Wintertemperaturen (rechte Abb.

3.15). Der Polarnachtstrahlstrom auf der jeweiligen Winterhemisph�are ist dementsprechend
stark ausgepr�agt und weist zudem nicht die beobachtete �aquatorw�artige Neigung auf (linke
Abb. 3.15). Die gr�o�te Variabilit�at, erkennbar an der Standardabweichung, ist dadurch auf die
mittleren bis hohen Breiten konzentriert. Der Ostwindstrahlstrom auf der jeweiligen Sommer-
hemisph�are ist nur geringf�ugig st�arker als in Beobachtungen. Der gr�o�te Unterschied tritt in der
Lage des Windmaximums auf: w�ahrend das Ostwindmaximum im Model in den Subtropen der
Sommerhemisph�are in etwa 55 km H�ohe (0,3 hPa) zu �nden ist, be�ndet sich das Maximum in
den Beobachtungen in den mittleren Breiten und einer H�ohe von 75 km (0,03 hPa); ein zwei-
tes kleineres Maximum ist in etwa in der H�ohe des Modellmaximums zu �nden. Ein weiterer
Unterschied zu Beobachtungen wird in Abb. 3.16 f�ur den Oktober deutlich. W�ahrend sich der
Westwindstrahlstrom auf der Nordhemisph�are in Beobachtungen gerade aufzubauen beginnt,
existiert f�ur das Modell bereits ein sehr starker Strahlstrom. Der �Ubergang zur Winterzirku-
lation �ndet also im Modell fr�uher als in den Beobachtungen statt. Sehr sch�on zu erkennen
ist sowohl in Beobachtungen als auch im Modell die Ostphase der �aquatorialen SAO, welche
im Januar st�arker ausgepr�agt ist als im Juli (hier nicht gezeigt), sowie die SAO-Westphase
im Oktober, welche im Modell sehr viel geringer als in den Beobachtungen ausf�allt19) (vgl.
auch Abb. 3.10 und 3.14 mit Abb. 3.11). Auf der S�udhemisph�are ist der Westwindstrahlstrom
noch viel st�arker als auf der Nordhemisph�are ausgepr�agt und erreicht sehr hohe Werte von
bis zu 190 m/s im Juli (nicht gezeigt). Der �Ubergang zur Sommerzirkulation �ndet sehr sp�at
statt (z. B. Abb. 3.16), so dass der s�udhemisph�arische Sommer relativ kurz ist. Es sollte an
dieser Stelle betont werden, dass der starke s�udhemisph�arische Westwindstrahlstrom und die
sp�ate Umstellung zur Sommerzirkulation allgemeine Probleme heutiger GCMs sind und sich

19)Dies h�angt vermutlich mit dem fehlenden Impuls durch kleinskalige Schwerewellen zusammen, welche im
Modell nicht aufgel�ost werden (vgl. Nissen, 1998).
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Abbildung 3.15: Langj�ahriges klimatologisches Mittel des zonal gemittelten zonalen Windes
(links, Isolinienabstand: 10 m/s, farbig schattiert: Standardabweichung) und der zonal gemit-
telten zonalen Temperatur (rechts, Isolinienabstand: 10 �C, farbig schattiert: Standardabwei-
chung) f�ur den Januar des kwsomin-Experimentes (Mitte) und des kwmieqbof-Experimentes
(unten) im Vergleich zur SPARC-Klimatologie (oben) (1992-1997) (Randel et al., 2002b). Die
Daten wurden freundlicherweise von Bill Russell zur Verf�ugung gestellt (pers�onliche Mitteilung,
2003).
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Abbildung 3.16: Wie Abb. 3.15 nur f�ur den Oktober.
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auch durch die Hinzunahme einer Schwerewellenparametrisierung nicht deutlich verbessern (z.
B. Pawson et al., 2000). Die Hinzunahme einer Schwerewellenparametrisierung wurde f�ur das
FUB-CMAM bei dem Einbau des interaktiven Chemiemoduls getestet (z. B. Mieth et al., 2003)
und f�uhrte tats�achlich zu einer Verbesserung des starken nordhemisph�arischen Westwindstrahl-
stromes, der allerdings immer noch einige Diskrepanzen zu Beobachtungen aufweist. Diese
Diskrepanzen sind auf die Probleme der unterschiedlichen Schwerewellenparametrisierungs-
Schemata zur�uckzuf�uhren (z. B. McLandress, 1998), welche sich durch eine geringe Anzahl
von Schwerewellenbeobachtungsdaten erkl�aren lassen (z. B. Sch�ollhammer, 2002). Da f�ur die
S�udhemisph�are aufgrund der geringen Anzahl von (Land-)Stationen noch viel weniger Da-
ten als f�ur die Nordhemisph�are existieren, sind besonders die Schwerewellenparametrisierungen
f�ur diese Hemisph�are noch im Anfangsstadium. Die hier vorgestellten Experimente wurden
ohne eine Schwerewellenparametrisierung durchgef�uhrt, sondern mit einem schwachen linea-
ren Rayleigh-Reibungsansatz, der den E�ekt von Schwerewellen grob simuliert, weswegen im
Folgenden nicht weiter auf diese Problematik eingegangen wird.

3.4.1 Ver�anderung der Windklimatologie

Die Anpassung an realistischere Windpro�le (Abschnitt 3.3.3) f�uhrte zu einer sichtbaren Ver-
besserung der vorhandenen Modell-SAO (vgl. Abb. 3.10 mit Abb. 3.14) und damit zu einer
besseren Repr�asentation der klimatologischen Winde im �Aquatorialbereich. Diese Verbesserun-
gen der �aquatorialen Windstruktur sowie die Auswirkungen auf andere Breiten sind in Abb.
3.17 f�ur die Nordhemisph�are f�ur den Oktober (Fr�uhwinter), in dem sich die SAO in einer
Westphase be�ndet und die Atmosph�are sehr sensitiv auf St�orungen reagiert (vgl. Abschnitt
2.5.3), und f�ur den Januar, in dem sich die SAO in einer Ostphase be�ndet, dargestellt.
Anhand der Winddi�erenzen (Isolinien) zwischen dem Minimum-Experiment mit einer QBO-
Ostphase (kwmieqbof) und dem Minimum-Experiment ohne QBO (kwsomin), erkennt man
die �Anderung der vertikalen Windstruktur am �Aquator. Durch die Relaxation wird eine QBO-
Ostphase in der unteren Stratosph�are, eine Scherzone mit Westwinden dar�uber sowie eine
Verst�arkung der SAO-Westphase im Oktober bzw. eine Abschw�achung der SAO-Ostphase im
Januar erreicht. Die �Anderung des �aquatorialen Windpro�les f�uhrt aber auch zu �Anderungen
in den anderen Breiten der Winterhemisph�are (vgl. auch Abb. 3.15 und 3.16). Im Oktober
(Abb. 3.16) f�uhrt die Anpassung im �Aquatorialbereich zu einer Ausdehnung der Westwindzone
oberhalb von etwa 40 km und einer Verlagerung der Nullwindlinie, wodurch sich planetari-
sche Wellen im kwmieqbof-Experiment mehr in Richtung �Aquator ausbreiten k�onnen als im
kwsomin-Experiment. Dies f�uhrt zu einer �Anderung der Variabilit�at des Westwindstrahlstro-
mes: w�ahrend man ein Gebiet maximaler Variabilit�at in den mittleren und hohen Breiten
oberhalb des Strahlstrommaximums f�ur das kwsomin-Experiment �ndet (Abb. 3.16), welches
auf eine verst�arkte Wellenaktivit�at in diesem Gebiet zur�uckzuf�uhren ist (nicht gezeigt), ist
die Variabilit�at im kwmieqbof-Experiment deutlich geringer und mehr in Richtung �Aquator
konzentriert (Abb. 3.16), da sich planetarische Wellen besser in diesen Bereich ausbreiten
und dort die Variabilit�at beein
ussen k�onnen. Diese Verlagerung der Variabilit�atsgebiete, die
auf ver�anderte Ausbreitungsbedingungen f�ur planetarische Wellen zur�uckzuf�uhren sind, �ndet
man auch im Januar (Abb. 3.15). Zus�atzlich zu dem Hauptvariabilit�atsgebiet in den mittle-
ren und hohen Breiten im Bereich des Westwindmaximums, �ndet man ein kleineres zweites
Variabilit�atsmaximum f�ur das kwmieqbof-Experiment in 30�N und 50 km H�ohe, welches im
kwsomin-Experiment nicht zu �nden ist. Warum und wie diese Ver�anderungen der �aquatorialen
Windklimatologie zu einer ver�anderten Repr�asentation des Sonnensignales im Modell gef�uhrt
haben, wird in Kapitel 6 ausf�uhrlich diskutiert.
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Abbildung 3.17: Langj�ahriges klimatologisches Mittel des zonal gemittelten zonalen Windes
im Oktober (links) und Januar (rechts) f�ur das kwsomin-Experiment (farbig; Nullwindlinie in
blau hervorgehoben) sowie die Di�erenz zur Klimatologie des kwmieqbof-Experimentes (Isoli-
nien, Intervall: 2 m/s) von 0 bis 80 km (1000 bis 0.01 hPa) f�ur die Nordhemisph�are.

In den folgenden vier Kapiteln werden die Ergebnisse der verschiedenen in Tab. 3.3 aufgef�uhr-
ten Simulationen vorgestellt und diskutiert. In Kapitel 4 werden zuerst die Ergebnisse des
FUB-CMAM f�ur die Simulationen ohne QBO (kwsomin/kwsomax) im Vergleich zu anderen
GCM-Simulationen dargestellt, welche an dem internationalen GRIPS-Vergleich beteiligt wa-
ren. Im Kapitel 5 werden schlie�lich die verschiedenen Teile des Mechanismus f�ur den Ein
uss
des 11-j�ahrigen Sonnen
eckenzyklus, wie sie in Abb. 2.15 dargestellt sind, mit den vier letzten
Experimenten (kwmieqbof/kwmaeqbof und kwmiwqbof/kwmawqbof) nachgepr�uft. Im Kapi-
tel 6 wird dann die zus�atzliche Rolle der QBO anhand dieser vier Experimente diskutiert. Der
Ein
uss auf troposph�arische Zirkulationsmuster wird schlie�lich in Kapitel 7 diskutiert.




